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Re´sume´
Les cyclones tropicaux, gigantesques machines thermiques redistribuent l’e´nergie entre les
re´gions chaude et froide du globe. Cette e´nergie (chaleur latente) provient surtout des proces-
sus de condensation. La connaissance de la chaleur latente devrait ame´liorer la pre´vision de
l’e´volution de ses syste`mes de´vastateurs de´tectables par satellite. TRMM lance´ en 1997, permet
la restitution des contenus en hydrome´te´ores graˆce a` des mesures couple´es radar/radiome`tre
(PR/TMI). Cette the`se porte sur la restitution de la chaleur latente. On a donc de´veloppe´ un
algorithme original de type baye´sien utilisant des bases de donne´es, construites a` partir des
mesures du PR. Cette me´thode, appliqe´e au cyclone Bret (1999) a e´te´ valide´e par comparaison
avec des re´sultats de mesures ae´roporte´es et sol. On reproduit assez bien sur ce cas une struc-
ture e´nerge´tique propre a` diffe´rents stade de son e´volution. Une e´tude statistique pourrait ainsi
permettre un diagnostic de l’e´volution.
Mots cle´s : Cyclone tropical, radiome`tres micro-ondes passives satellites, radars
satellite, me´thodes d’inversion de type baye´sien, chaleur latente.
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Abstract
Atmospheric circulation is driven by heating exchanges involved in condensation processes in
precipitation. Hurricanes are huge thermal machines that transport energy from warm to cold
regions through latent heat implied in condensation processes. Latent heat estimates should
improve forecasting of the evolution of these disastrous system which are detectable by satel-
lite. TRMM, launched in 1997, allows retrieving of hydrometeors contents thanks to coupled
radar/radiometer (PR/TMI) measurements. In this context, an bayesian algorithm, using an
original data base built form PR measurements, was developped. This retrieval method, applied
to hurricane Bret (1999), was validated by comparison with results from airborne and ground-
based data. The energetic structure typical for three very different stages of Bret’s evolution are
analysed in terms of energy budgets. Systematic studies on pre-hurricane and hurricanes could
be conducted using this method to provide a diagnostic tool for the system’s evolution.
Keywords : Tropical Cyclone, passive microwave radiometer abroad satellite,
satellite radar, bayesian retrieval method, latent heat.
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Introduction
Le de´gagement de chaleur latente atmosphe´rique,
qu’est ce que c’est ?
Le de´gagement de chaleur latente correspond a` l’e´nergie libe´re´e ou absorbe´e par l’air quand
l’eau change de phase. Au cours des phe´nome`nes d’e´vaporation ou de fusion, on a absorption
d’e´nergie et refroidissement de l’airen ge´ne´ral. La condensation (passage de l’e´tat gazeux a` l’e´tat
liquide) est le phe´nome`ne inverse, elle ne se produit pas ne´cessairement au meˆme moment ni
au meˆme endroit. Lors de la condensation, qui se mate´rialise par la formation de nuages, on a
libe´ration d’e´nergie et l’air se re´chauffe en ge´ne´ral. Un de´gagement de chaleur latente intervient
ainsi dans tous les changements de phase du cycle de l’eau.
Au niveau plane´taire
Les 3/4 de l’e´nergie qui gouverne la circulation atmosphe´rique proviennent des e´changes
de chaleur implique´s dans le processus de condensation lie´ aux pre´cipitations liquides ; le 1/4
restant, quant a` lui provient directement du rayonnement solaire. Dans les re´gions tropicales,
l’e´nergie solaire rec¸ue par une surface unite´ (W/m2) est plus intense qu’aux moyennes et hautes
latitudes, de par la rotondite´ de la terre ; les rayons du soleil atteignant le sol de manie`re plus
directe a` l’e´quateur qu’aux poˆles (cf figure 1).
Les proprie´te´s radiatives de l’atmosphe`re conduisent a` une absorption importante du rayon-
nement incident par les couches oce´aniques superficielles. L’e´quilibre thermique implique une
perte d’e´nergie, qui se re´alise principalement, via un flux d’eau sous formede vapeur de l’oce´an
vers l’atmosphe`re. Lorsque toutes les conditions sont re´unies (tempe´rature, pression, humidite´),
il s’ensuit une transformation de la vapeur d’eau en gouttelettes ou en cristaux de glace (conden-
sation/sublimation) visibles alors sous forme de nuage. C’est a` travers ce processus de formation
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Fig. 1: Repre´sentation de l’incidence des radiations solaires en fonction de la latitude conside´re´e. L’e´nergie solaire
rec¸ue par unite´ de surface (W.m−2) est plus importante a` l’e´quateur qu’aux poˆles.
de nuages que l’e´nergie emmagasine´e par la particule d’air initiale est libe´re´e dans l’atmosphe`re
environnante (chaleur latente). Tandis que le re´chauffement de l’atmosphe`re a lieu principale-
ment au voisinage de la surface, la chaleur latente libe´re´e par condensation intervient a` plus
haute altitude, la` ou` l’impact sur la circulation atmosphe´rique de grande e´chelle est le plus im-
portant. Les amas nuageux et les cyclones des re´gions tropicales, impliquant de violents orages
convectifs, sont une manifestation e´vidente de cette libe´ration de la chaleur latente. Moteur de
la circulation ge´ne´rale de l’atmosphe`re, cet exce`s d’e´nergie (Figure 2) dans ces latitudes, induit
des circulations de l’air a` grande e´chelle (cellules de Hadley ou de Walker : cf figure 3) qui
contribuent a` la redistribution de cet exce´dent vers les plus hautes latitudes, influenc¸ant ainsi le
climat des latitudes moyennes (BEST1, 1988).
Les perturbations des ondes tropicales telles que les ondes d’est (Landsea 1993, Avila and Petsch
1995) se renforcent graˆce a` l’e´nergie potentielle disponible des tourbillons, ge´ne´re´e par la libe´ration
de chaleur latente de condensation (Yanai et al. 1973). Les particules d’air charge´es en humidite´
au cours de leurs mouvements ascendants libe`rent par condensation une importante quantite´ de
chaleur latente qui est compense´e au premier ordre par le refroidissement de l’air duˆ a` la de´tente.
Ces particules alors plus chaudes que l’environnement vont eˆtre e´ventuellement transporte´es vers
le sommet des nuages. L’atmosphe`re des re´gions tropicales et celle des re´gions tempe´re´es sont
1Bilan Energe´tique du Syste`me Tropical. Objectifs scientifiques et de´finition pre´liminaire d’une mission spatiale
dans le cadre des programme GEWEX et Ge´osphe`re-Biosphe`re, CNES, 58 pp., septembre 1988
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Fig. 2: De´pendance du bilan e´nerge´tique (W.m−2) avec la latitude. Les hautes et moyennes latitudes (|λ| > 30◦)
des deux he´misphe`res sont en de´ficit alors que les re´gions tropicales (|λ| < 30◦) pre´sentent un exce`s
d’e´nergie. Afin d’assurer un certain e´quilibre thermique moyen, l’atmosphe`re joue le roˆle de transporteur
d’e´nergie des plus faibles latitudes vers les plus hautes.
couple´es (cf figure 3) : Les latitudes moyennes sont domine´es par les phe´nome`nes climatiques qui
se forment quand la cellule de Hadley devient instable et se divisent en une multitude de petits
syste`mes ou` alternent basses et hautes pressions. C’est sur les re´gions qui en sont affecte´es que
naissent les tempeˆtes. Par conse´quent, la pre´vision a` moyen et a` long terme de mouvements at-
mosphe´riques aux latitudes moyennes est conditionne´e par une pre´vision pre´cise dans les re´gions
tropicales. Pour des raisons socio-e´conomiques e´videntes (une partie de la population du Globe
vit dans les re´gions tropicales et de´pend de l’agriculture, elle-meˆme tributaire du temps), la
compre´hension de la dynamique de ces re´gions et la quantification des pre´cipitations dont elles
sont le sie`ge constituent alors des objectifs majeurs.
Parmi les nombreux syste`mes convectifs de moyenne e´chelle ge´ne´re´s dans les zones tropi-
cales, nous avons choisi de privile´gier l’e´tude des cyclones pour des raisons que nous examinons
maintenant.
Au sein des cyclones
Le de´gagement de chaleur latente est la source majeure d’e´nergie de ces phe´nome`nes me´te´orologi-
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Fig. 3: Caracte´ristiques sche´matiques de la circulation atmosphe´rique en hiver montrant la circulation de Hadley
dans les Tropiques, la convection oblique aux latitudes moyennes et hautes (Palme´n and Newton, 1969).
ques. La vapeur d’eau extraite de la surface de la mer va eˆtre transforme´e en e´nergie me´canique
dans le cyclone tropical. Ainsi, un cyclone tropical d’intensite´ moyenne produit une e´nergie
e´quivalente a` plusieurs centaines de centrales nucle´aires a` pleine puissance dans un espace et un
temps limite´. Les cyclones agissent donc comme une soupape de suˆrete´ des oce´ans et contribuent
a` une redistribution e´nerge´tique efficace entre les zones surchauffe´es du globe et les re´gions plus
froides (cf paragraphe ci-dessus). Les connaissances de l’e´volution spatio-temporelle des distri-
butions de chaleur diabatique dans les orages individuels, tels que les cyclones tropicaux, est
utile pour diagnostiquer les orages et pour les applications de pre´visions (Raymond et al. 1995 ;
Peng and Chang 1996 ; Karyampudi et al. 1998).
Le but de ce travail est l’obtention de ce parame`tre primordial qu’est le de´gagement de
chaleur latente a` partir de mesures de radiome`tre satellite micro-ondes passives dans les syste`mes
pre´cipitants. Les mesures satellites ont pour avantage un e´chantillonnage global et continu,
meˆme si leurs re´solutions n’e´galent pas encore celles des mesures ae´roporte´es, terrestres ou
bateaux. Ce travail est focalise´ sur l’e´tude des cyclones tropicaux, bien de´finis spatialement et
temporellement dont les e´chelles caracte´ristiques sont compatibles avec la re´solution des donne´es
spatiales. Les cyclones pre´sentent une structure assez bien de´finie avec des re´gions de convection
active (mur de l’oeil et bandes spirale´es) et des zones de pre´cipitations stratiformes. De plus,
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leur dure´e de vie permet de suivre leur e´volution sur plusieurs orbites, et enfin l’organisation
de leur structure est bien corre´le´e a` leur e´volution temporelle et a` la distribution des taux
de libe´ration et absorption de chaleur latente. Enfin, on dispose d’une re´serve importante et
diversifie´e de donne´es ae´roporte´es et dropsondes collecte´es par les avions de la NOAA au sein
et dans l’environnement des cyclones au cours des campagnes d’observations annuelles et de
radiosondages des stations me´te´orologiques terrestres que l’on va pouvoir utiliser comme outil
de validation et de comparaison.
Dans la premie`re partie, on pre´sente quelques ge´ne´ralite´s sur les cyclones au cours des phases
de formation, d’intensification et a` maturite´. Les e´changes de chaleur implique´s sont pre´sente´s
au cours des descriptions des me´canismes mis en jeu suivant les diffe´rentes the´ories. En effet,
bien que l’on puisse de´crire assez bien un cyclone en terme de structure, on ne connait pas encore
exactement tous les me´canismes mis en jeu. Par ailleurs, dans cette meˆme partie, on fait l’e´tat
des connaissances sur les premie`res e´tudes de restitution de la chaleur latente.
Dans une deuxie`me partie, on expose l’instrumentation du satellite TRMM graˆce a` laquelle
on a pu mener notre e´tude. On explicite alors de manie`re de´taille´e la me´thode d’inversion de la
mesure du radiome`tre de TRMM, TMI. L’algorithme mis en place, du nom de BRAIN permet
ainsi de restituer les profils d’hydrome´te´ores (pre´cipitations liquide et glace, neige...) au sein de
syste`mes pre´cipitants a` partir desquels on restitue les profils de chaleur latente. Puis, le calcul
de chaleur latente que l’on utilise sera explicite´ et la contribution de chaque terme analyse´e. On
compare enfin notre me´thode a` celles employe´es a` ce jour afin d’expliquer notre choix.
Enfin, le dernier chapitre porte sur la restitution des profils de chaleur latente au sein du
cyclone Bret (21-23 aouˆt 199) largement e´chantillonne´ a` l’aide de moyens d’investigation varie´s.
Une partie expose les re´sultats obtenus a` l’aide des profils d’hydrome´te´ores restitue´s par BRAIN
pour les orbites de TRMM du 20, 21 et 22 aouˆt 1999, qui ont de´tecte´ Bret a` diffe´rents stades
de son e´volution. D’autre part, des missions avions, mene´es entre 20 et 23 UTC le 21 aouˆt
1999 dans Bret, nous fournissent un jeu de donne´es utilisable pour la validation. On restitue
alors les parame`tres thermodynamiques ne´cessaires au calcul de chaleur latente et on compare
les re´sultats ainsi obtenus a` la restitution par satellite. Certains termes, tels que les transports
horizontaux peuvent eˆtre restitue´s par les donne´es avions qui fournissent un champ 3D du vent.
On discute alors de l’impact de l’omission de ces termes dans la restitution par satellite.
Ce manuscrit de the`se comprend e´galement deux annexes. L’annexe A fournit les symboles
utilise´s. Une e´tude de sensibilite´ a` la parame´trisation de la glace est donne´e dans l’annexe B.
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Les cyclones tropicaux et la chaleur
latente
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Chapitre 1. Outils the´oriques
Ce chapitre s’articule en deux parties. Dans la premie`re, nous exposerons quelques ge´ne´ralite´s
sur les cyclones, c’est a` dire ses conditions de de´veloppement, les diffe´rentes the´ories sur les
me´canismes mis en jeu lors de leurs phases de formation et d’intensification. Nous ferons en-
suite une description tri-dimensionnelle d’un cyclone conside´re´ mature en terme de structure et
d’e´changes d’e´nergie. La deuxie`me partie pre´sentera les diffe´rentes e´tudes mene´es sur la restitu-
tion des profils de de´gagement de chaleur et d’humidite´ puis de de´gagement de chaleur latente
en fonction des avance´es technologiques des moyens d’investigation.
1.1 Ge´ne´ralite´s sur les cyclones
1.1.1 Introduction
Les perturbations atmosphe´riques tropicales sont caracte´rise´es par l’intensite´ des vents en
surface moyenne´s sur une dure´e de 1, 3 ou 10 minutes. La figure (1.1) illustre les diffe´rents
stades d’une perturbation tropicale avant qu’elle devienne un cyclone. Notons que toutes les
perturbations n’e´voluent pas en cyclone. Lorsqu’a` l’inte´rieur d’une masse nuageuse convective
des indices de circulation cyclonique sont de´cele´s, le syste`me est alors de´signe´ comme une per-
turbation tropicale (Fig. 1.1.a). Si la circulation se ferme dans les basses couches mais que
les vents restent infe´rieurs a` 17 m.s−1, il devient de´pression tropicale (Fig. 1.1.b). Les vents
d’une tempeˆte tropicale (Fig. 1.1.c) sont compris entre 17 et 32 m.s−1 (on appelle parfois
tempeˆte tropicale forte celle ou` les vents souﬄent a` plus de 24 m.s−1). C’est quand les vents
de surface atteignent le seuil des 34 m.s−1 que l’on est en pre´sence d’un cyclone ou ouragan
ou encore typhon (Fig. 1.1.d). Ces derniers sont alors caracte´rise´s par leur intensite´ sur une
e´chelle empirique e´tablie en fonction du creusement de la de´pression centrale et de la vitesse de
vent (Echelle de Saffir-Simpson, Simpson 1974, Saffir 1977 ; e´chelle de Dvorak, Dvorak 1984).
Les e´tudes statistiques mene´es depuis une vingtaine d’anne´es ont de´nombre´ 80 a` 85 phe´nome`nes
cycloniques en moyenne chaque anne´e (Gray 1987, Frank 1987, Neumann 1993, McBride 1995).
Ils sont tous localise´s a` des latitudes supe´rieures a` 2.5◦ nord ou sud et la majorite´ d’entre eux
(87%) e´voluent dans les zones tropicales, soit a` des latitudes infe´rieures a` 20◦. Ces e´ve´nements
se produisent en plus grande partie dans l’he´misphe`re Nord car les conditions ne sont pas fa-
vorables au de´veloppement de cycloge´ne`se sur l’Atlantique Sud et le Pacifique Sud-Est, et nous
expliquerons plus loin pourquoi. Le maximum d’occurrence dans l’he´misphe`re Nord a lieu entre
la fin de l’e´te´ et le de´but de l’automne bore´al. Les cyclones tropicaux se forment a` partir de
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Fig. 1.1: Diffe´rents stades d’une perturbation tropicale. D’apre`s Nuissier (2003).
perturbations pluvio-orageuses dont la taille peut varier de quelques dizaines a` plusieurs cen-
taines de kilome`tres. Ces amas appele´s aussi “clusters” se forment puis se dissipent au cours d’une
pe´riode de temps pouvant aller de quelques heures a` une journe´e environ (Gray 1975, Frank 1987,
Chan and Kwok 1999). Certains de ces e´ve`nements sont capables de maintenir leur activite´
convective de manie`re persistante et d’e´voluer ainsi en perturbations cycloniques. Nous discute-
rons dans les sections suivantes des conditions favorables et de´favorables au de´veloppement des
cyclones tropicaux, ainsi que des diffe´rentes the´ories sur les me´canismes implique´s dans la mise
en place d’une cycloge´ne`se.
1.1.2 Formation et intensification d’un cyclone
Certaines pe´riodes et certaines re´gions sont favorables a` la formation d’un cyclone tropical
car elles posse`dent les crite`res indispensables a` la mise en place d’une cyloge´ne`se. Ces crite`res
e´nerge´tique (ou climatologique) et dynamique ont e´te´ mis en e´vidence a` partir d’analyses com-
posites de certains parame`tres me´te´orologiques et oce´aniques (Gray 1968, 1975 et 1987). Dans
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un premier temps, nous en ferons une simple e´nume´ration, puis nous pre´senterons les diffe´rentes
the´ories sur la formation et l’intensification d’un cyclone qui les prennent en compte.
Contraintes e´nerge´tiques :
– La tempe´rature oce´anique entre la surface et au moins 60 me`tres de profondeur doit eˆtre
supe´rieure a` 26.5◦C sur une importante e´tendue d’oce´an. Le syste`me va en effet s’alimenter
en puisant de l’e´nergie dans ces eaux chaudes sous forme de vapeur d’eau. Les eaux chaudes
de surface permettent la restauration de l’e´nergie de la couche limite atmosphe´rique par
un flux de chaleur latente et sensible. Cette condition e´nerge´tique est donc sine qua non.
Les bassins du Pacifique sud-est et Atlantique sud fre´quemment soumis a` des remonte´es
d’eaux froides ou upwellings sont donc des re´gions de´favorables au de´veloppement de la
cycloge´ne`se.
– L’humidite´ relative en moyenne troposphe`re doit eˆtre suffisamment e´leve´e. La valeur mi-
nimale conside´re´e ne´cessaire est de 70 % entre les niveaux de pressions 700 et 400 hPa
environ. La saturation de la moyenne troposphe`re est une des phases “clef” dans la
transformation d’une perturbation tropicale en phe´nome`ne cyclonique.
Durant la saison cyclonique, ces conditions e´nerge´tiques sont pre´sentes en quasi-permanence,
mais on n’observe pas ne´cessairement d’activite´ cyclonique pour autant. Les perturbations cy-
cloniques tropicales interviennent fre´quemment lors de pe´riodes actives de 2 a` 3 semaines, entre-
coupe´es de phases plus calmes de dure´es comparables. Ces variations sont probablement lie´es a`
une modulation des conditions d’environnement, plus ou moins favorables a` la cycloge´ne`se. On
doit donc e´galement prendre en compte des contraintes de type dynamique. Diffe´rentes the´ories
du de´veloppement d’une cycloge´ne`se base´es sur ces contraintes seront ensuite pre´sente´es.
Contraintes dynamiques :
– Le mouvement tourbillonnaire ne va pouvoir s’amorcer qu’a` des latitudes supe´rieures a` 5
ou 6◦. En effet, ce tourbillon, proportionnel au parame`tre de Coriolis, est nul a` l’e´quateur.
– Le cisaillement vertical du vent horizontal doit rester faible a` mode´re´ entre la surface
et les couches e´leve´es ; une valeur infe´rieure a` 10 m.s−1 de la surface au niveau 100 hPa est
admise (Zehr 1992 ; DeMaria et al. 1993). En de´formant la structure verticale du vortex,
ce cisaillement vertical pre´vient son renforcement. De forts contrastes de vents, tant en
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intensite´ qu’en direction, conduisent a` re´partir sur une large re´gion l’e´nergie amene´e en
altitude par les courants ascendants, ce qui nuit a` la formation ou le renforcement du
phe´nome`ne cyclonique, le mouvement cyclonique serait en effet de´forme´. Le cisaillement est
le pre´curseur dynamique majeur permettant de distinguer les syste`mes convectifs e´voluant
en cyclones tropicaux et ceux ne se de´veloppant pas (McBride and Zehr 1981).
– Une divergence du vent ou une e´vacuation ge´ne´ralise´e au niveau des couches supe´rieures
de la troposphe`re permet au flux vertical de s’e´chapper et est ne´cessaire a` l’entretien du
syste`me.
– Il faut une perturbation pre´existante (lignes de grains, ondes d’est, MCSs,...) pre´sentant
un tourbillon relatif des basses couches positif (potentialite´ de cycloge´ne`se). C’est cette
perturbation initiale qui, en se creusant, devient de´pression tropicale, puis tempeˆte tropi-
cale et enfin ouragan.
Par ailleurs, compte tenu des fluctuations environnementales saisonnie`res (ENSO2 : phe´nome`ne
pluriannuel pour l’oce´an et la troposphe`re tropicale, QBO3 : phe´nome`ne pluriannuel pour
la basse stratosphe`re) ou intrasaisonnie`re (oscillation dite de Madden-Julian), il est difficile
de pre´voir le moment exact de formation d’un cyclone. Des e´tudes ont permis la mise en
e´vidence des conditions synoptiques favorables ou de´favorables au de´veloppement de la cy-
cloge´ne`se (McBride and Zehr 1981 ; Lee et al. 1989 ; Challa and Pfeffer 1990 ; Emanuel et al. 1993 ;
Bister and Emanuel 1997), mais les de´tails a` l’e´chelle moyenne et convective restent mal connus.
Me´canisme d’intensification et e´nerge´tique des cyclones :
Les perturbations tropicales initiant parfois un cyclone ont e´te´ minutieusement observe´es.
Diffe´rentes the´ories tentent d’expliquer les me´canismes intervenant lors de la formation d’un
cyclone afin d’ame´liorer leur pre´vision.
La formation et l’e´volution de structures connues sous le nom de Vortex Me´so-Echelle
(MCVs) a` l’inte´rieur des parties stratiformes de syste`mes convectifs de me´so-e´chelles (MCSs)
ont e´te´ bien documente´es au cours de ces dernie`res anne´es (Leary and Rappaport 1987 ; Brandes
1990 ; Bartels and Maddox 1991 ; Chong and Bousquet 1999 ; Rogers and Fritsch 2001). Ces MCSs
posse`dent des anomalies positives de tempe´rature concentre´es en moyenne et haute troposphe`re
2El-Nin˜o-Southern Oscillation
3Quasi-Biennale Oscillation
13
Chapitre 1. Outils the´oriques
Fig. 1.2: Mode`le conceptuel de cycloge´ne`se tropicale a` partir d’un MCS. (a) L’e´vaporation des pre´cipitations
stratiformes refroidit et sature la partie supe´rieure de la basse troposphe`re conduisant a` une diminution
de Θe en basse troposphe`re ; les subsidences force´es entraˆınent un re´chauffement et un asse`chement de
la zone infe´rieure. (b) Apre`s quelques heures, une anomalie froide et relativement humide apparaˆıt dans
toute la basse troposphe`re. (c) La convection se de´veloppe a` nouveau apre`s que Θe se soit reconstitue´.
Les de´tails sont donne´s dans le texte. D’apre`s Bister et Emanuel 1997.
associe´es a` des maximums de tourbillons et des anomalies ne´gatives de tempe´rature dans les
basses couches de la troposphe`re associe´es a` une vorticite´ anticyclonique a` la surface. Le mouve-
ment cyclonique de moyenne troposphe`re dans les re´gions stratiformes des MCS est essentielle-
ment duˆ, via la force de Coriolis a` la convergence associe´e a` l’ascendance de haute troposphe`re et
a` la subsidence de basse troposphe`re. Certaines e´tudes ont montre´ que de tels MCSs peuvent eˆtre
les pre´curseurs d’une cycloge´ne`se tropicale (Velasco and Fritsch 1987, Laing and Fritsch 1993).
On sait que la transformation d’un MCS en cyclone tropical de´pend de la persistance de son acti-
vite´ pluvio-orageuse. La saturation en humidite´ des couches moyennes de la troposphe`re au sein
de la zone e´tendue de pre´cipitations stratiformes est un des crite`res e´nerge´tiques primordiaux.
Meˆme si l’on n’a pas e´lucide´ de manie`re pre´cise les me´canismes mis en jeu, cette saturation
entraˆıne l’intensification du MCV par la re´ponse de l’atmosphe`re au chauffage convectif accu-
mule´ puis a` sa descente de la moyenne vers la basse troposphe`re (Chen and Frank 1993). La
figure (1.2) re´sume les me´canismes intervenant lors de la formation d’une cycloge´ne`se tropicale
a` partir de l’intensification d’un MCS (Chen and Frank 1993, Bister and Emanuel 1997). Elle
illustre ainsi comment un syste`me, de structure initiale a` cœur froid se renforce et acquiert
des caracte´ristiques similaires a` celles d’une structure a` cœur chaud repre´sentative des cyclones
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tropicaux.
Le refroidissement duˆ a` l’e´vaporation (et le re´chauffement stratiforme) engendre un vortex au
niveau moyen avec un cœur chaud dans la troposphe`re supe´rieure et un cœur froid dans la tro-
posphe`re infe´rieure. Initialement, le cœur froid de la basse troposphe`re s’e´tend au-dessus d’une
couche d’air chaud et sec, re´sultant de subsidences force´es (Fig. 1.2a). Tandis que le syte`me
e´volue, le vortex et l’anomalie froide s’e´tendent aux basses altitudes pour occuper toute la tro-
posphe`re infe´rieure (Fig. 1.2b). L’extension du vortex a` cœur froid dans la couche limite favorise
a` nouveau le de´veloppement de la convection, mais cette fois la moyenne troposphe`re fortement
humide induit une diminution de l’e´vaporation de la pluie et va ainsi inhiber les subsidences. Le
flux de chaleur ascendant n’est plus compense´ par les courants froids descendants et des ano-
malies chaudes vont se constituer progressivement en altitude et se renforcer. Une de´pression
hydrostatique apparaˆıt en surface et va a` son tour augmenter les flux de chaleur a` la surface.
Bientoˆt, les bandes convectives commencent a` s’enrouler autour de ce centre de´pressionnaire.
Au fur et a` mesure de cet enroulement, se forme l’œil, zone de mouvements subsidents compen-
satoires de´pourvue de nuages de moyenne et haute altitude et situe´e au centre de la circulation
cyclonique (Fig. 1.2c). Les flux oce´an-atmosphe`re jouent un roˆle crucial dans le de´veloppement
secondaire de la convection et dans la cycloge´ne`se. Rogers and Fritsch (2001) ont montre´ que
le renforcement d’un MCS se produit en fait lors de chaque “bouffe´e” ou e´ve`nement convectif,
a` travers une augmentation et une advection de vorticite´ cyclonique pre`s de la surface et donc
une acce´le´ration du vent tourbillonnaire a` ce niveau.
Une explication de la ge´ne`se et du renforcement d’un cyclone tropical a d’abord e´te´ propose´e
au de´but des anne´es 60 par Charney and Eliassen (1964) et Ooyama (1969b). Cette the´orie,
connue sous le nom d’Instabilite´ Convective du Second Ordre (CISK) repose sur l’hypothe`se
que le de´veloppement initial et l’e´volution d’un cyclone re´sultent de la libe´ration organise´e
(the´orie line´aire) de l’instabilite´ conditionnelle pre´existante. Suite a` un chauffage important de
l’atmosphe`re, une convergence de masses d’air conditionnellement instable va se mettre en place
due a` la friction a` la surface et alimenter l’activite´ convective de´ja` en cours. La convection ainsi
organise´e agit comme une source de chaleur au centre du vortex et donc l’intensifie. Cela va
induire une augmentation de la vitesse des vents de surface, puis l’advection d’humidite´ et fina-
lement une possible re´tro-action interviendraient alors. Cette the´orie requiert implicitement le
stockage et la disponibilite´ d’une quantite´ d’e´nergie convective importante dans l’atmosphe`re.
Cependant, des e´tudes mene´es par Betts (1982) et Xu and Emanuel (1989) ont re´ve´le´ que les
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profils thermodynamiques moyens au-dessus des oce´ans tropicaux sont associe´s a` un faible sto-
ckage d’e´nergie convective. De plus, aux rares endroits ou` le stockage est important, il n’y a pas
ne´cessairement de de´veloppements cycloniques.
Dans les anne´es 80, une the´orie alternative du me´canisme d’intensification,WISHE (Wind-
Induced Surface Heat Exchange) a vu le jour. C’est Emanuel (1986) et plus tard Emanuel et al.
1994 qui l’ont e´nonce´e. Elle est base´e sur l’ide´e que la tempe´rature potentielle e´quivalente (ou
l’e´nergie totale) des particules d’air dans la couche limite atmosphe´rique augmente via les flux de
chaleur et d’humidite´, qui eux-meˆmes de´pendent de l’intensite´ du vent en surface. Un me´canisme
de re´tro-action intervient dans lequel l’augmentation des flux de surface accentue l’intensite´ du
vortex, qui en retour augmente les flux de surface. L’accent est donc porte´ sur l’interaction
du vortex en de´veloppement et les e´changes a` la surface de l’oce´an, la convection se limite ici
a` redistribuer l’e´nergie acquise a` la surface. Les me´canismes d’interaction oce´an-atmosphe`re
apparaissent donc primordiaux dans les processus d’intensification des cyclones tropicaux a`
travers ce transfert de vapeur d’eau (chaleur latente) depuis la surface vers l’atmosphe`re, la
vapeur d’eau repre´sentant ve´ritablement le carburant de cette machine thermique que constitue
le cyclone.
Finalement, ces diverses the´ories expliquent certains me´canismes intervenant lors de la for-
mation de cyclone mais aucune n’est re´ellement satisfaisante. Mais, c’est la the´orie WISHE qui
est la plus ge´ne´ralement accepte´e pour expliquer l’e´nerge´tique des cyclones tropicaux. Il paraˆıt
clair qu’une meilleure compre´hension de ces derniers va de pair avec une bonne connaissance des
e´changes d’e´nergie sous forme de chaleur mis en jeu. Des e´tudes statistiques de bilans de chaleur
sur les cyclones en phases de formation ou d’intensification pourraient apporter des re´ponses. Par
exemple, Rodgers et al. (2000) a effectue´ des bilans de de´gagement de chaleur latente a` diffe´rents
stades de la vie du cyclone Paka (1997) a` partir desquels il a pu observer les implications du
forc¸age de l’environnement.
1.1.3 Description d’un cyclone a` maturite´
Description en terme de structure
Les e´tudes mene´es depuis une vingtaine d’anne´es aussi bien a` partir d’observations par
satellites ou de mesures par avions instrumente´s que par radars au sol, ont permis de caracte´riser
la structure d’un cyclone. (Holland 1985, Willoughby 1988, Roux 1993). La re´gion centrale, un
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Fig. 1.3: Repre´sentation sche´matique des principales bandes nuageuses et pluvieuses associe´es a` un cyclone tro-
pical a` maturite´. D’apre`s Willoughby 1998.
disque dont le rayon varie entre 100 et 200 km, constitue le “cœur” du cyclone. Il s’agit de la
partie du cyclone la plus active, caracte´rise´e par des lignes de courant ferme´es et constitue´e
par un vortex chaud. La force des vents tournant autour du centre de´croˆıt avec l’altitude mais
toute l’e´paisseur de la troposphe`re est concerne´e par le phe´nome`ne. Le cœur comprend l’œil
(R environ 5-50 km), le mur de cumulonimbus de l’œil (R environ = 10 a` 100 km de large) et
17
Chapitre 1. Outils the´oriques
un certains nombre des bandes convectives spirale´es qui s’enroulent autour comme l’illustre la
figure (1.3). Cette dernie`re repre´sente la structure de la re´flectivite´ d’un cyclone tropical a` une
altitude de 3 a` 5 km. Ces bandes ont une largeur comprise entre 5 et 50 km pour une longueur
de 100 a` 300 km (Wexler 1947). Elles sont forme´es principalement de pre´cipitations stratiformes
(Atlas et al. 1963 ; Marks 1985) mais contiennent des petites cellules de convection intense qui
se renouvellent constamment (Maynard 1945 ; Barnes and Jorgensen 1983 ; Gall et al. 1998) .
La dure´e de vie de ces cellules est de 10 a` 30 minutes. Elles apparaissent sur la partie interne
de la bande, au vent et se de´placent au fur et a` mesure de leur existence pour se dissiper
vers l’exte´rieur sous le vent (Lidga 1955). La partie interne des bandes est la re´gion ou` les
ascendances sont les plus intenses alors que dans la partie externe on trouve les plus fortes
subsidences (Ishihara et al. 1986).
Circulation primaire et secondaire
Compte tenu de la forte syme´trie axiale (cf Fig. (1.3)), il est courant de conside´rer un
cyclone tropical comme un cylindre de re´volution. On peut donc ainsi de´composer la circulation
des vents autour du centre en deux composantes : une circulation “primaire” ou tangentielle, et
une circulation dit secondaire (radiale et verticale).
Les cyclones tropicaux sont pre´cise´ment constitue´s, dans leur partie la plus intense (partie
centrale ou cœur), par un tourbillon (ou vortex) a` cœur chaud. Les vents cycloniques les plus
violents demeurent pre`s de la surface, juste au-dessus de la couche limite de friction. En-dessous
du niveau 500 hPa environ, il y a tre`s peu de variation du vent avec l’altitude, cependant en
haute troposphe`re, le vent devient beaucoup plus faible et moins syme´trique. Lors de l’e´tude de
mesures radars ae´roporte´es effectue´es dans le cyclone Emily (22 septembre 1987), Marks et al.
(1991) ont meˆme constate´ que le maximum de vent tangentiel s’e´loignait du centre au fur et
a` mesure que l’on montait en altitude. De plus, la position des maxima des vents tangentiels
(et radiaux) de´pend du sens de de´placement du cyclone et de la direction de ce de´placement
par rapport aux flux environnants. Dans le cas du cyclone Norbert (24-25 septembre 1984) par
exemple, la position du maximum des vitesses verticales se trouvait sur la gauche par rapport a`
la direction de la trajectoire (Marks et al. 1992). Au niveau de la tropopause et au-dela` de 200
km de rayon, les vents de´croissent de manie`re significative et deviennent meˆme anti-cycloniques.
On a en effet une perte de moment cine´tique par friction dans la branche convergente de la
circulation secondaire.
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Fig. 1.4: Sche´ma de la circulation secondaire (radiale et verticale) dans le cœur d’un cyclone tropical. D’apre`s
Willoughby 1998.
La circulation secondaire (radiale et verticale) est a` la fois une re´ponse a` la perte de moment
cine´tique par friction a` la surface de l’oce´an et une re´ponse a` la libe´ration de chaleur latente dans
l’atmosphe`re par condensation dans le “mur de l’œil”. La figure (1.4) en est une illustration a`
l’inte´rieur d’un cyclone mature. C’est une coupe verticale le long d’une radiale du centre de l’œil
vers l’exte´rieur. La circulation secondaire permet une convergence des vents dans le syste`me
par les basses couches de la troposphe`re (entre la surface et les cinq premiers kilome`tres), qui
sont par la suite entraine´s en altitude dans le mur de l’œil pour ensuite diverger en haute
altitude au niveau de la tropopause (Marks et al. 1992). Ainsi, la circulation secondaire apporte
au syste`me l’e´nergie dont il a besoin pour se maintenir et se de´velopper, sous forme de moment
cine´tique et d’e´nergie thermique. Elle permet le maintien de la circulation primaire graˆce a`
la compensation des pertes d’e´nergie associe´es a` la friction et au refroidissement radiatif au
sommet de l’atmosphe`re (Rhiel and Malkus 1961). Dans la section 1.1.3, nous allons pre´senter
la thermodynamique du cyclone sous forme d’un cycle de Carnot qui capte l’essence du proble`me
thermodynamique meˆme si il ne re´presente pas exactement la re´alite´.
D’autre part, on peut voir qu’il y a des subsidences dans l’œil ce qui explique que ce soit
une zone d’air clair. Les mouvements horizontaux y sont faibles et l’air y est chaud et sec
(Jordan 1961). Dans ce sche´ma, la repre´sentation de l’œil est simplifie´e, on la verra plus en de´tail
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par la suite (section 1.1.3). Le mur de l’œil, quant a` lui est une re´gion de convection intense, ou` les
ascendances sont les plus importantes. L’air y est sature´ et les me´canismes de transformation de
chaleur latente en chaleur sensible qui s’y produisent ge´ne´rent a` la fois des pre´cipitations intenses
et une forte ne´bulosite´. A la suite d’analyses de mesures radar Doppler dans le mur de l’œil,
Black et al. (1991) et Black (1993) ont constate´ que la majorite´ des vitesses verticales se trouvent
entre -3 et + 5 m.s−1, moins de 1% de celles-ci exce´dant 10 m.s−1. La plupart de ces mouvements
verticaux occupent des petites zones situe´es dans le mur de l’œil. On notera la grande variabilite´
des situations : chaque cyclone est un cas particulier, mais pre´sente des similitudes avec les
autres. Par exemple, tous les cyclones pre´sentent deux circulations d’importances diffe´rentes, une
circulation horizontale (tangentielle et radiale) et une circulation verticale. Selon leur intensite´ et
leur environnement, les cyclones pre´sentent ne´anmoins des degre´s d’organisation assez variables
entre circulation primaire et secondaire. Ils ont la meˆme structure ge´ne´rale avec un œil, un mur
et des bandes ... On retiendra donc que les pre´cipitations ont globalement un caracte`re plutoˆt
stratiforme, avec une convection soutenue mais localise´e dans l’œil et les bandes convectives.
Thermodynamique
En premie`re approximation, un cyclone tropical peut eˆtre conside´re´ comme une gigantesque
machine thermique. Pour donner une ide´e de l’ampleur de cette machine et des e´nergies mises
en jeu, voici quelques chiffres pour une re´gion situe´e dans un rayon d’environ 200 km autour du
centre du cyclone :
– le taux de chauffage moyen de l’atmosphe`re duˆ a` la condensation de la vapeur d’eau entre
la surface et le niveau 100 hPa est de l’ordre de 25◦C par jour,
– le taux de pre´cipitation associe´ est de 10 cm de pluie par jour,
– le flux de chaleur latente de l’oce´an vers l’atmosphe`re atteint des valeurs de 1000 a` 2000
W.m−2 dans le coeur du cyclone, la` ou` les vents de surface sont les plus forts (le flux
de chaleur sensible est environ 10 fois plus faible que le flux de chaleur latente. En effet,
la diffe´rence de tempe´rature entre la surface de l’oce´an et l’atmosphe`re dans les re´gions
tropicales de´passe tre`s rarement 1 a` 2◦C).
Une approche originale pour de´crire les me´canismes d’un point de vue e´nerge´tique a e´te´
propose´e par Emanuel (1986). D’un point de vue purement dynamique, la circulation secondaire
est conside´re´e comme un cycle de Carnot. Le syste`me transforme l’e´nergie thermique extraite de
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l’oce´an en e´nergie cine´tique, l’oce´an et la troposphe`re jouant respectivement le roˆle de la source
chaude et de la source froide. La machine est ainsi ditherme comme l’illustre la figure (1.5) et
est caracte´rise´e par un cycle de transformations thermodynamiques.
Fig. 1.5: Un cyclone tropical sche´matise´ sous forme d’un cycle de carnot. M repre´sente le moment cine´tique
avec :M = VTsr+fr
2/2 et, θe la tempe´rature potentielle e´quivalente. L’indice (0 ) de´signent les valeurs
d’environnement. D’apre`s Emanuel 1986.
Le cycle de Carnot comprend deux transformations isothermes (a → b et c → d) relie´es
entre elles par des e´volutions adiabatiques (b → c et d → a). Chacune de ces transformations
isothermes correspond a` des e´changes d’e´nergie avec l’exte´rieur respectivement soit sous forme
de chaleur soit sous forme de travail. Le syste`me “pompe” de l’e´nergie a` la source dite chaude et
la restitue a` la source dit froide. Dans les basses couches de l’atmosphe`re, la particule d’air gagne
de l’e´nergie par de´compression, et surtout suite a` une forte humidification au cours du chemin
a → b. L’e´nergie totale mesure´e par la tempe´rature potentielle e´quivalente augmente alors de
θE0, valeur de l’environnement a` θE . Dans le meˆme temps, le frottement de l’air a` la surface de
l’oce´an re´duit son moment cine´tique qui diminue de la valeur d’environnementM0, a` la valeur M
a` proximite´ du centre de circulation (Viltard 1995, Roux and Viltard 1997, Nuissier 2003). Au
cours du trajet b → c, la valeur de θE demeure quasi constante et les particules d’air subissent
seulement une de´tente adiabatique ou` une partie de la chaleur latente va se transformer en
chaleur sensible, en e´nergie cine´tique et potentielle. Arrive´es au niveau de la tropopause, les
particules d’air s’e´loignent du centre du cyclone (c → d), puis perdent progressivement de
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l’e´nergie suite au rayonnement vers l’espace (θE diminue vers la valeur de l’environnement θE0).
La dernie`re branche du cycle est une compression adiabatique ”virtuelle” (c’est a` dire que l’on ne
suit pas re´ellement une particule) le long d’une ligne iso-moment cine´tique qui relie d et a. Les
particules d’air regagnent du moment angulaire par interaction avec la circulation atmosphe´rique
de plus grande e´chelle.
Ce mode`le tre`s simplifie´ permet de comprendre un me´canisme tout a` fait spe´cifique des
cyclones. Au cours d’un cycle de Carnot, le syste`me gagne son e´nergie le long de la transfor-
mation isotherme chaude. Dans le cyclone, il s’agit donc de l’entre´e de l’air radialement par les
basses couches (branche a-b). Ce n’est pas l’instabilite´ convective de l’atmosphe`re qui fournit
de l’e´nergie , mais l’oce´an superficiel, via la circulation secondaire qui l’extrait. Autrement dit,
ce n’est pas l’air chaud qui ge´ne`re une ascendance pour des raisons de flottabilite´ par rapport
a` l’environnement, mais c’est la circulation induite par la de´pression qui entraine de l’air chaud
dans des ascendances. D’autre part, c’est le long de cette branche a-b que la plus grande partie
de la chaleur latente va eˆtre transforme´e en chaleur sensible alors qu’elle est pompe´e en meˆme
temps dans cet oce´an.
Bien qu’il manque des e´le´ments pour que l’hypothe`se du cycle de Carnot soit pleinement
satisfaisante, Willoughby (1993) reconnaˆıt que cette the´orie a “capte´ l’essence du proble`me ther-
modynamique”. En effet, le cycle traduit bien le fait que le long de sa trajectoire dans la couche
limite, la particule e´volue a` tempe´rature constante mais que son humidite´ augmente. Cette humi-
dite´ a` travers le rendement du cycle, permet de compenser les pertes par frottements. Il explique
bien aussi pourquoi les cyclones ne peuvent se de´velopper si la tempe´rature de l’eau est infe´rieure
a` 26◦C, car la couche conditionnellement neutre ou instable est trop fine pour permettre l’amorce
du cycle. De plus, cette approche permet de de´finir le rendement the´orique du syste`me et de
calculer la pression centrale minimale the´orique succeptible d’eˆtre atteinte en conside´rant un
couple donne´ de tempe´rature de source chaude (l’oce´an) et de source froide (la tropopause).
Le cyclone atteindrait dans ce cas son intensite´ potentielle maximale ou Maximum Potential
Intensity (MPI).
Par contre, K. Emanuel est contraint par exemple de conside´rer que les mouvements verticaux
dans l’œil sont ascendants, ce qui est contraire aux observations.
La figure (1.6) repre´sente un emagramme obtenu a` l’aide des donne´es de dropsondes largue´es
dans l’œil du cyclone Hugo (1989), alors en phase d’intensification. L’air supe´rieur de l’œil, chaud
et sec, est se´pare´ par une inversion de l’air nuageux en-dessous qui suit une adiabatique humide
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Fig. 1.6: Emagramme obtenu a` partir d’observations par dropsonde largue´e dans l’oeil de l’ouragan Hugo juste
avant son arrive´e sur la Guadeloupe le 16 septembre 1989. Willoughby 1998
presque jusqu’a` la surface. Willoughby (1995, 1998) a suppose´ que l’air au-dessus de l’inversion
dans l’œil a e´te´ capture´ au cours de la formation du mur de l’œil. A la suite d’analyses de
mesures de traceurs chimiques, Newell and Coauthors (1996) soutiennent l’ide´e d’un long temps
de re´sidence de cet air dans l’œil.
Ainsi, Willoughby (1998) a fortement sugge´re´ que la thermodynamique de l’œil des cyclones
tropicaux n’obe´it pas aux mode`les conventionnels. Ces derniers supposent en effet qu’un me´lange
turbulent a lieu au niveau de la tropopause entre les particules d’air du mur de l’œil et l’air sec
de l’œil. Ces dernie`res vont ainsi se refroidir par e´vaporation et descendre a` l’inte´rieur de l’œil en
traversant la plus grande partie de la troposphe`re. Cet air acquiert alors l’humidite´ et le moment
ne´cessaire pour maintenir ses proprie´te´s volumiques et va a` nouveau eˆtre entraˆıne´ dans le mur
de l’œil par les basses couches. Pour cela, les mode`les conventionnels supposent implicitement
que le temps requis pour le cycle de l’air a` travers l’œil est faible compare´ au temps de vie de
l’œil ce qui n’est pas le cas.
Un mode`le hypothe´tique de la thermodynamique de l’œil, illustre´ par la figure (1.7), a e´te´
propose´ par Willoughby (1998). Il distingue trois circulations verticales dans l’œil :
– (i) le mouvement subsident central adiabatique force´ par l’ascendance dans le mur de l’œil,
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Fig. 1.7: Illustration sche´matique du flux secondaire dans l’œil et le mur de l’œil du cyclone. D’apre`s Willoughby
1998.
– (ii) les mouvements descendants sur le bord interne du mur de l’œil ge´ne´re´s par l’e´vaporation
des hydrome´te´ores dans l’air sec de l’œil,
– (iii) les faibles mouvements ascendants adiabatiques humides sous l’inversion thermique.
L’intensite´ des diffe´rents mouvements verticaux est corre´le´e a` l’activite´ du mur de l’œil :
s’il est intense, la subsidence compensatoire est forte, l’inversion descend et l’œil est “clair”, s’il
est faible, l’inversion peut s’e´lever et l’œil est “nuageux” dans la basse et moyenne troposphe`re
Willoughby (1998).
Conclusion
Afin d’ame´liorer les connaissances sur les cyclones en terme de dynamique, thermodynamique
et cine´matique, l’e´tude des e´changes d’e´nergie est primordiale. En effet, Willoughby (1988),
Viltard (1995) Viltard and Roux (1998) ont montre´ que l’on pouvait de´composer les circula-
tions primaire et secondaire en une partie dite syme´trique et une partie dite asyme´trique . A
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partir de l’e´quation du mouvement et de l’e´quation de la thermodynamique, Willoughby propose
une approche similaire a` celle de Sawyer-Eliassen (Sawyer 1947 et Eliassen 1951) pour diagnos-
tiquer l’e´volution de la circulation tangentielle syme´trique et de la perturbation de tempe´rature
potentielle syme´trique en fonction des forc¸ages thermique et de moment :
∂Ts
∂t
+ ζRs + Sws =M (1.1)
avec Ts, Rs et ws, les composantes syme´triques respectivement des vitesses tangentielle, radiale
et verticale. ζ, la vorticite´ absolue s’e´crit :
ζ =
∂Ts
∂r
+
Ts
r
+ f (1.2)
ou` f est le parame`tre de coriolis, r, le rayon compte´ a` partir du centre de la circulation. S est le
cisaillement vertical de Ts et s’exprime :
S =
∂Ts
∂z
(1.3)
D’autre part, on a pour la tempe´rature (Roux and Sun 1997 et Viltard and Roux 1998) :
∂θcs
∂t
+Rs
∂θcs
∂r
+ ws
∂θcs
∂z
= B (1.4)
avec θcs, la composante syme´trique de la perturbation de tempe´rature potentielle virtuelle
de nuage.
Les sources de chaleur (B) et de moment (M) sont lie´es a` l’e´volution du cyclone, leur estima-
tion pourrait permettre de diagnostiquer la tendance de l’e´volution d’un cyclone. On peut mon-
trer que les transports verticaux sont engendre´s par les sources de B (libe´ration/consommation
de chaleur), tandis que les transports horizontaux sont engendre´s par les sources de M (modifi-
cation du moment M : cf Willoughby 1988). Les mesures satellites (radiome´trie) ne pourront pas
restituer le terme de source de moment mais permettent de restituer le terme source de chaleur
B directement lie´ au terme de chaleur latente.
Ceci est illustre´ sur les figures (1.3) et (1.4), ou` l’on on a deux couronnes convectives : le mur
de l’œil interne et le mur externe. Le terme “source de chaleur B” ge´ne`re une circulation directe
le long des ’iso-moments angulaires” vers l’exte´rieur du mur de l’œil et une circulation indirecte
a` l’inte´rieur du mur de l’œil, le terme ”source de moment M” ge´ne`re une circulation directe
le long des ’iso-tempe´ratures potentielles e´quivalentes”. La circulation directe correspond a` des
flux entrant dans la basse troposphe`re, des ascendances dans le mur de l’œil et des flux sortant
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pre`s de la tropopause. Quant a` la circulation indirecte, c’est elle qui induit les flux entrant de
basses couches de l’œil au mur de l’œil qui vont rejoindre les ascendances dans le mur et les
flux entrant des subsidences dans l’œil qui force la descente de l’inversion. La circulation directe
produit de l’e´nergie et la circulation indirecte en consomme. L’intensite´ des cyclones tropicaux est
influence´e par un grand nombre de phe´nome`nes externes tels que la transition oce´an-continent,
l’orographie, la variation de SST4, les perturbations atmosphe´riques, le cisaillement de vent, l’air
sec d’altitude... Le re´chauffement par convection au centre du vortex est ne´anmoins responsable
en grande partie des changements d’intensite´ du cyclone (Rodgers et al. 2000). C’est pourquoi,
depuis les anne´es 50, des me´thodes ont e´te´ mises en place pour faire des calculs de bilans d’e´nergie
a` l’inte´rieur des syste`mes pre´cipitants et des cyclones. Dans la seconde partie de ce chapitre,
nous allons pre´senter ces diffe´rentes me´thodes et les informations qu’elles ont pu apporter.
1.2 Premie`res e´tudes, premiers re´sultats sur les bilans d’e´nergie
1.2.1 Avant les satellites : restitution grande e´chelle et synoptique
Les premie`res e´tudes lie´es a` la compre´hension de la dynamique des perturbations tropi-
cales, c’est a` dire a` la relation entre les mouvements de grande e´chelle et la convection pro-
fonde organise´e remontent aux anne´es 50. C’est Rhiel and Malkus (1958) qui ont souligne´ en
premier le roˆle pre´ponde´rant joue´ par les cumulus de convection profonde dans l’e´quilibre de
chaleur de l’atmosphe`re tropicale. Ils ont montre´ que les cumuli profonds peuvent transporter
la chaleur latente libe´re´e lors de la condensation jusqu’a` la troposphe`re supe´rieure lorsque le
gradient d’e´nergie statique humide (h = cpT + gz + Lq) est positif. Rhiel and Malkus (1961),
Yanai (1961a) et Yanai (1961b) ont discute´ du roˆle des tours convectives dans la formation et
le de´veloppement des cyclones. La convection dans le cumulus pouvait agir selon eux comme
un me´canisme de re´chauffement qui devait alors eˆtre parame´tre´ de fac¸on ade´quate pour rendre
compte de structure des mouvements de grande e´chelle. Les premie`res formulations the´oriques
du couplage des phe´nome`nes convectifs avec les mouvements de grande e´chelle et de la conver-
gence dans la couche limite ont e´te´ faites par Charney and Eliassen (1964), Ooyama (1964) et
Ooyama (1969a) dans l’intention de de´crire le de´veloppement des cyclones. Des e´tudes conduites
par Manabe and Smagorinsky 1967, Manabe et al. (1970), Nitta (1970, 1972) et Wallace (1971)
sur l’e´nerge´tique des perturbations des ondes tropicales ont alors montre´ que ces perturbations
4Sea Surface Temperature, tempe´rature de surface de la mer
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tiraient leur e´nergie cine´tique de l’e´nergie potentielle disponible dans les tourbillons, ge´ne´re´e par
la libe´ration de chaleur latente au cours de la condensation.
C’est Yanai et al. (1973), Ogura and Cho (1973) et Johnson (1976) qui, les premiers, vont
estimer la chaleur latente a` partir des analyses de donne´es d’un re´seau de radiosondages. Etant
donne´ un domaine bien choisi, on fait une moyenne dans ce domaine de :
– (i) l’e´quation de continuite´ de la masse :
~∇xy · ~Vxy + ∂ω
∂p
= 0 (1.5)
avec ~Vxy, la vitesse horizontale et ω, la vitesse verticale moyenne a` p constante.
– (ii) l’e´quation de continuite´ de l’e´nergie thermique (ou enthalpie spe´cifique) :
∂s
∂t
+ ~∇xy · s~Vxy + ∂sω
∂p
= QR︸︷︷︸
a
+L(c− e)︸ ︷︷ ︸
b
(1.6)
Tandis que le premier terme de l’expression de droite (a) repre´sente le taux de chaleur
duˆ au rayonnement, le second (b) repre´sente le taux de chaleur latente (QH = L(c −
e)) duˆ au changement de phase de l’eau avec c, le taux de condensation par unite´ de
masse d’air, e, le taux de re-e´vaporation des gouttes nuageuses et L, la chaleur latente
de vaporisation ou de condensation. D’autre part, l’expression de gauche comporte trois
termes, le premier repre´sente la variation temporelle, le second, l’advection horizontale et
le troisie`me l’advection verticale de l’e´nergie statique se`che (s) de´finie ainsi :
s ≡ cpT + gz (1.7)
Le premier terme correspond a` l’enthalpie avec cp, capacite´ calorifique de l’air a` pres-
sion contante et T, la tempe´rature. Le second repre´sente l’e´nergie potentielle avec g,
l’acce´le´ration de la pesanteur et z, l’altitude.
– (iii) l’e´quation de continuite´ de l’humidite´ :
∂q
∂t
+ ~∇xy · q~Vxy + ∂qω
∂p
= c− e (1.8)
La notation () correspond a` une moyenne selon l’horizontale.
Les e´quations (1.6) et (1.8) ont e´te´ re´arrange´es par Yanai et al. 1973 de la manie`re suivante :
Q1 ≡ ∂s
∂t
+ ~∇xy · s~Vxy + ∂sω
∂p
= QR +QH − ∂
∂p
s′ω′ (1.9)
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Q2 ≡ −L
(
∂q
∂t
+ ~∇xy · q~Vxy + ∂qω
∂p
)
= QH + L
∂
∂p
q′ω′ (1.10)
Les e´carts a` la moyenne horizontale (perturbations) sont repre´sente´es par les quantite´s prime´es.
Les auteurs ont suppose´ que les tourbillons de petites e´chelles des composantes horizontales
du vent n’ont pas de corre´lation significative avec s′ et q′. Mais, la pre´sence de convection et
de mouvements turbulents dans la couche limite, peuvent induire des transports importants de
chaleur et d’humidite´ dus aux tourbillons verticaux.
Ainsi la source de chaleur apparente Q1 (Eq. (1.9)) des syste`mes de mouvements de grande
e´chelle comporte le re´chauffement duˆ a` la radiation, la libe´ration de chaleur latente par conden-
sation nette, et la convergence verticale du transport de tourbillon vertical de chaleur sensible.
De nombreuses e´tudes ont montre´ que le terme de chaleur latente est dominant par rapport aux
contributions de la convergence du flux de tourbillon et de la radiation dans le calcul de Q1 total
(Lafore et al. 1988, Tao et al. 1993) dans le cas ou` on a effectivement de la convection nuageuse
dans le domaine.
L’ e´quation (1.10) est l’e´quation de continuite´ de l’humidite´ spe´cifique exprime´e en unite´ de
taux de chaleur, dans laquelle Q2 correspond a` la mesure du puits d’humidite´ apparent duˆ a` la
condensation nette et a` la divergence verticale de transport de tourbillon vertical d’humidite´.
Cette me´thode diagnostique a e´te´ utilise´e pour de nombreuses e´tudes spe´cifiques essentielle-
ment dans les tropiques (Johnson 1976, Thompson et al. 1979, Esbensen et al. 1988, Frank and McBride
1989, McBride and Holland 1989, W. A. Gallus and Johnson 1991 et Lin and Johnson 1996).
Pour ces calculs, les auteurs ne disposaient que de peu de sondages (cf tableau 1.1) et ont duˆ
faire un certain nombre d’approximations.
Par exemple, Yanai et al. (1973) ont, entre autres, fixe´ l’humidite´ relative, la vitesse verti-
cale e´tant, quant a` elle, obtenue graˆce a` l’e´quation de continuite´ a` partir des donne´es de vent
horizontaux. La me´thode de Yanai a permis de mettre en e´vidence comment l’air environnant
est re´chauffe´ et humidifie´ par la convection. Mais, il reste encore beaucoup d’incertitudes dans
la restitution, inhe´rentes aux donne´es elle-meˆmes. Pour les e´tudes de bilans re´pertorie´es dans le
tableau 1.1, la source apparente de chaleur et le puits apparent d’humidite´ ont e´te´ normalise´s
par le taux de pre´cipitation de ce meˆme tableau (source : cf Johnson 1984) respectivement Qˆ1(≡
Q1/P0) et Qˆ2(≡ Q2/P0).
Le transport de tourbillon vertical de vapeur d’eau ne´glige´ par Yanai et al. (1973) pourrait
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jouer un roˆle important pour la de´termination des de´tails des profils de Q2 (Moncrieff 1987,
Lafore et al. 1988 et Chong and Hauser 1990) et, dans quelques cas, peut vraiment eˆtre un fac-
teur de´terminant pour la de´termination de la structure (double pic) des profils (Johnson 1992).
Johnson (1984) et Esbensen et al. (1988) ont attribue´ la structure en double pic du Q2 aux
effets d’asse`chement caracte´ristiques de deux types distincts de pre´cipitation : la convection
profonde, fournissant le pic de plus bas niveau et la re´gion stratiforme, fournissant le pic de plus
haut niveau. Les re´sultats des e´tudes re´pertorie´es dans le tableau (1.1) sont illustre´es sur la
figure (1.8). Ainsi des sche´mas d’organisation convective dans les tropiques (et meˆme dans les
moyennes latitudes) pourraient eˆtre universelles, mais les distributions de chaleur ne le seraient
pas (Johnson 1992). Dans beaucoup d’applications, la distribution verticale de re´chauffement
convective est spe´cifie´e (e.g., Anthes et al. 1982) en utilisant les profils de chaleur e´tablis a` par-
Site de l’e´tude Nb de temps Taux de pluie
de budget Type de d’observations moyen du
Auteurs de l’e´tude (Nb de stations) Perturbations utilise´ dans composite (P0)
T un composite (cm.j−1)
Reed and Recker Marshall Islands Ondes d’est 24 1.6 ±0.55
(1971) (3)
Yanai et al. (1973) Marshall Islands Ondes d’Est 390 1.4∗
(5) ITCZ
Johnson (1976) Florida De´pression 4 5.71
(3) Tropicale
Thompson et al Atlantique Est Ondes d’Est 160 1.25
(1979) GATE (15)
Johnson and Young Sud de Enclume 7 1.2
(1983) la mer de Chine me´so e´chelle
pre`s de Borne´o (3)
∗ Moyenne de la mesure moyenne de station (1.0 cm.jour−1) et de la moyenne du bilan
d’humidite´ calcule´ (1.8 cm.jour−1)
Tab. 1.1: Composites des e´tudes de bilans de chaleur et d’humidite´ a` partir desquels les distributions de
re´chauffement et d’humidification sont faites pour les calculs diagnostiques selon Yanai et al 1973.
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Fig. 1.8: Source de chaleur apparente normalise´e, Q˜1 (a) et puits d’humidite´ apparent normalise´ Q˜2 (b) pour
les re´gions du Pacifique Ouest, de l’Atlantique Est, et de la Floride. (Johnson, 1984), avec des courbes
supple´mentaires restitue´es par Nitta (1972) pour le Pacifique Ouest. D’apre`s Johnson 1992.
tir de ces e´tudes diagnostiques dans les tropiques (e.g., Yanai et al. 1973). Celles-ci et d’autres
distributions verticales bien connues de re´chauffement convectif base´es sur des donne´es de ra-
diosondages dans les tropiques (e.g., Reed and Recker 1971, Thompson et al. 1979) sont, ce-
pendant, de´termine´es pour des perturbations tropicales contenant a` la fois des composantes
convectives a` l’e´chelle du cumulus et a` me´so-e´chelle.
Diffe´rentes e´tudes ont montre´ que le re´chauffement convectif duˆ aux composantes a` me´so-
e´chelle des perturbations tropicales e´tait conside´rablement diffe´rent de celui duˆ aux composantes
d’e´chelle convective (Houze 1982, Johnson and Young 1983, Johnson 1984, Chong and Hauser 1990
et G. Caniaux and Planton 1993). Ces re´sultats ont sugge´re´ qu’une meilleure pre´cision des profils
de chaleur diabatiques verticaux ame´liorerait les simulations, et entrainerait vraisemblablement
une meilleure compre´hension de la circulation ge´ne´rale (Hartmann et al. 1984, Webster and Houze 1991)
et des causes des variations de l’ENSO5 (Sui and Lau 1989). Houze (1982) a de´termine´ des bilans
de chaleur dans les enclumes a` me´so-e´chelle en suivant une approche diffe´rente et comple`tement
inde´pendante. Il en conclut que les profils de chaleur et d’humidite´ pour ces enclumes a` me´so-
e´chelle e´taient comple`tement diffe´rents de ceux de´termine´s par des e´tudes de bilan a` grande
5El Nin˜o-Southern Oscillation
30
1.2. Premie`res e´tudes, premiers re´sultats sur les bilans d’e´nergie
e´chelle d’ensemble de groupes de nuages tropicaux, qui contiennent a` la fois les effets des nuages
stratiformes a` me´so-e´chelle et ceux des cumulonimbus.
Ces profils, repre´sente´s sur la figure (1.9) repre´sentent des re´chauffements des compose´s d’un
certain nombre d’e´ve`nements convectifs a` diffe´rents stades de leur cycle de vie. On remarque
que dans le cas convectif, la production de chaleur se fait sur toute la colonne avec un pic
a` 5 km d’altitude lie´ a` la zone de condensation maximum dans les ascendances. Dans le cas
stratiforme, la condensation se fait par le biais des ascendances de grande e´chelle en phase glace
alors qu’en-dessous de 5 km, les processus d’e´vaporation sont favorise´s entraˆınant des puits
de chaleur marque´s. Les diffe´rences proviennent du type de syste`mes pre´cipitants observe´s, du
nombre de mesures disponibles parfois tre`s limite´es et de la pre´sence plus ou moins importante
dans la zone de re´gions convectives ou stratiformes.
Au vu de ces re´sultats, il est apparu interressant de distinguer les re´gions convectives et
stratiformes et se´parer leurs contributions respectives aux bilans de chaleur. Les expe´riences
conduisant a` ces re´sultats avaient pour objectif la de´termination de la distribution verticale
des bilans de chaleur a` l’inte´rieur des syste`mes pre´cipitants. L’impact de la convection sur la
circulation de grande e´chelle mode´lise´e est alors apparu sensible et particulie`rement critique
quant a` la position du maximum de distribution de chaleur (Hartmann et al. 1984).
Ces diverses restitutions issues de campagnes d’observations intensives base´es sur des donne´es
bateaux, des re´seaux de dropsondes, des radars sols... ont de´ja` pu apporter un certain nombre
de re´ponses mais ont surtout mis en e´vidence la ne´cessite´ impe´rieuse de de´terminer de manie`re
plus pre´cise la distribution de de´gagement de chaleur latente dans les syste`mes pre´cipitants en
fonction du temps (e´chelle du cycle de vie des syste`mes, e´chelle diurne, saisonnie`re) et de manie`re
globale. La mesure pre´cise des variations temporelles et spatiales de la pluie tropicale autour du
globe reste un des proble`mes critiques non re´solus de la me´te´orologie. Le de´gagement de chaleur
latente dans les syste`mes convectifs est la principale cause des circulations atmosphe´riques a`
l’e´chelle re´gionale et globale. Il n’induit pas force´ment un re´chauffement significatif a` l’e´chelle
du syste`me lui-meˆme. Par exemple, la vitesse de phase de l’oscillation intra-saisonie`re (ISO)
est fortement sensible a` la hauteur du maximum de re´chauffement duˆ a` la condensation. Les
bilans diagnostiques de source de chaleur sensible (comme ceux calcule´s a` partir des re´seaux de
sondages ope´rationnels) sont incomplets en ce qui concerne la couverture globale et inade´quats
pour de´crire les grandes variations d’un jour a` l’autre qui ont lieu dans les Tropiques. Ces re´seaux
ne peuvent pas non plus capturer les variations structurelles significatives qui ont lieu au niveau
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Fig. 1.9: Comparaison des profils verticaux de Q1 normalise´s par les taux de pluie pour des moyennes prises sur
une re´gion convective (a) et une re´gion stratiforme(b). La courbe GJ provient de Gallus et Johnson,
1991 ; la courbe Y de Yanai et al, 1973, partitionne´ entre une composante convective et une composante
stratiforme par Johnson 1984 ; la courbe H de Houze 1989 ; la courbe HR de Houze and Rappaport 1984
et la courbe CH de Chong and Hauser 1990. Unite´s : (◦.jour−1)(cm.jour−1)
des profils verticaux.
1.2.2 Apparition des satellites : restitution grande e´chelle
Une meilleure compre´hension de la circulation atmosphe´rique est fortement lie´e a` la connais-
sance de la distribution spatio-temporelle du re´chauffement atmosphe´rique. Les profils de cha-
leur verticaux re´sultant de la convection fournissent le lien entre les syste`mes me´te´orologiques a`
l’e´chelle re´gionale et a` l’e´chelle plane´taire.
Les mesures satellites infra-rouge (IR) et micro-ondes passives (PMW)6 peuvent alors
fournir des informations utiles a` la restitution des profils de pluie et de chaleur latente (e.g.
Adler et al. 1993, Wilheit et al. 1994 et Smith and Coauthors 1998). Wilheit et al. (1994) et
Smith et al. (1998) explicitent comment les approches base´es sur la physique pour la restitu-
tion des pre´cipitations au-dessus des oce´ans peuvent eˆtre conduites avec les algorithmes PMW.
Yang and Smith (2000) ont mis en e´vidence que les bilans Q1 et Q2 a` grande e´chelle montraient
des diffe´rences entre les me´canismes des processus de re´chauffement et d’humidification pour les
situations convectives et stratiformes, diffe´rences marque´es dans les couches dans lesquelles le
6Passive MicroWave
32
1.2. Premie`res e´tudes, premiers re´sultats sur les bilans d’e´nergie
terme dominant dans le bilan de Q1 pour la convection n’est pas celui des pre´cipitations strati-
formes. Pour les bilans de Q2, la diffe´rence principale est situe´e dans une couche entre 600-750
hPa, dans laquelle la convergence horizontale domine pour les environnements convectifs, tan-
dis que c’est la convergence verticale qui domine pour les environnements stratiformes. Ils ont
montre´ e´galement que la source apparente de chaleur des syste`mes tropicaux provient princi-
palement du de´gagement de chaleur latente. L’e´quilibre d’humidite´ de´pend de la convergence
horizontale du flux d’humidite´ a` grande e´chelle . Pour les situations convectives, les processus
a` l’e´chelle du cumulus jouent le roˆle d’asse`chement de la troposphe`re moyenne et d’humidi-
fication de la troposphe`re infe´rieure et supe´rieure. Des re´sultats le´ge`rement diffe´rents ont e´te´
obtenu par Tao et al. (1993) duˆs essentiellement a` une moyenne sur une zone plus large au-
dessus d’e´le´ments convectifs et stratiformes. Mais, les incertitudes sont encore importantes (de
l’ordre de 30%− 50%).
Le 19 juin 1987 , le satellite F-8, premier satellite de la se´rie ope´rationnelle des DMSP
(Defense Meteorological Satellite Program, USA), emporte a` son bord, pour la premie`re fois,
un radiome`tre imageur hyperfre´quence d’un type nouveau, le SSM/I (Special Sensor Micro-
wave/Imager) et un sondeur vertical, le SSM/T-I (Special Sensor Microwave/Temperature).
L’orbite de ce satellite est circulaire, he´liosynchrone et approximativement polaire. Elle se situe
a` 833 km d’altitude, avec une inclinaison de 98.8◦, et une pe´riodicite´ de 102 minutes (14.12
re´volutions par jours). La fauche´e de l’orbite est d’environ 1400 km. Ce satellite couvre environ
60% du globe terrestre en une journe´e. Le radiome`tre SSM/I est l’un des premiers radiome`tres
imageurs observant en routine et fournissant des donne´es en temps re´el pour l’analyse et la
pre´vision me´te´orologique. Le radiome`tre SSMI est dote´ de sept canaux a` quatre fre´quences :
19.35, 22.235, 37.0 et 85.0 GHz. Toutes les fre´quences ont une polarisation horizontale et ver-
ticale excepte´ le canal 22.235 qui fonctionne uniquement en polarisation verticale. C’est 1999a
(1999aa) qui ont fourni a` partir des mesure satellites SSM/I les premiers profils de chaleur la-
tente mensuels. Diffe´rents algorithmes ont alors e´te´ mis en place afin de de´terminer la chaleur
latente a` partir des mesures par satellite. En effet, la distribution verticale de chaleur latente
est relie´e a` la fois a` celles des hydrome´te´ores et a` la dynamique du syste`me nuageux conside´re´.
Tao et al. (1990), Tao et al. (1993) et Smith et al. (1994) ont ainsi applique´ les principes de
conservation des profils verticaux d’hydrome´te´ores, en utilisant des vitesses terminales de chute
estime´es et un suppose´ profil de vitesse verticale. Ces auteurs affirment que si le profil vertical
d’hydrome´te´ores peut eˆtre estime´ par mesures micro-ondes passives, alors les taux de chaleur
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latente associe´s peuvent eˆtre obtenus en imposant la conservation de l’eau pour chaque couche
de nuage en condition stationnaire. Nous expliciterons succintement la manie`re dont ils resti-
tuent leurs profils de chaleur latente dans les syste`mes pre´cipitants afin de la comparer a` la
me´thode que nous avons mise en place. Jusqu’a` pre´sent, ces me´thodes de restitution des profils
de de´gagement de chaleur latente a` partir de donne´es satellite e´taient valide´es a` l’aide de mode`le
de nuage et de mesures in-situ. La me´thode de restitution que nous avons de´veloppe´e utlisent
les mesures du satellite TRMM. Les profils de pluie estime´s a` partir des donne´es du radiome`tre
TMI sont valide´s a` l’aide des profils de pluie obtenus directement par le PR, premier radar de´die´
aux pre´cipitations embarque´ a` bord d’un satellite.
Ces premie`res e´tudes faites a` partir des donne´es du radiome`tres SSM/I ont initie´ la mission
TRMM (Tropical Rainfall Measuring Mission, cf section 2.1) qui a conduit au lancement en 1997
d’un satellite emportant a` son bord diffe´rents instruments destine´s a` la mesure de la pluie dans
les Tropiques. Des premiers re´sultats de restitution de la chaleur latente a` partir des donne´es du
radar de TRMM ont e´te´ pre´sente´s par Satoh et al. (2001).
Nous allons donc restituer le terme QH a` l’aide des mesures satellite de TRMM. Or comme
on l’a vu pre´ce´demment, la chaleur latente est lie´e aux processus de changement de phase de
l’eau tels que l’e´vaporation, la condensation. Nous avons donc choisi une me´thode qui implique
de restituer dans un premier temps les profils d’hydrome´te´ores intervenant dans ces processus
et de les valider. Nous allons donc dans le chapitre suivant pre´senter la me´thode utilise´e pour
la restitution de ces profils d’hydrome´te´ores a` partir de mesures micro-ondes passives. Cette
dernie`re utilise une approche originale dans laquelle la base de donne´es utilise´e est constitue´e en
majorite´ par des mesures co-localise´es de radar et de radiome`tre. Puis la me´thode de calcul de
chaleur latente a` partir des profils d’hydrome´te´ores sera explicite´e et compare´e a` celle mise en
place par Tao et al. (1993), Yang and Smith(1999aa), Satoh et al. (2001) (cf section 2.4.3).
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Dans cette partie, nous allons pre´senter la mission TRMM et son instrumentation. Puis,
nous de´crirons l’algorithme d’inversion des mesures du radiome`tre de´ploye´ lors de cette mission
pour la restitution des parame`tres microphysiques ne´cessaires aux calculs de la chaleur latente.
Cet algorithme sera ensuite explique´ en de´tail et compare´ avec d’autres me´thodes utilise´es.
Fig. 2.1: Principe d’e´chantillonnage du radiome`tre micro-ondes TMI, du radiome`tre visible infrarouge VIRS et
du radar PR de TRMM. D’apre`s Kummerow et al., 1998
2.1 La mission TRMM
C’est pour fournir et quantifier les distributions de pluie et de chaleur latente dans les
Tropiques que le projet nippo-ame´ricain de la mission TRMM (Tropical Rainfall Measuring
Mission) a vu le jour. En effet, les mesures dans cette partie du Globe e´taient rares et l’incertitude
affectant la mesure des pre´cipitations en surface e´tait de plus de 50% pour sa distribution globale
(verticale et horizontale). Etant donne´ que les diffe´rentes techniques d’observations depuis le sol
ne couvrent spatialement et temporellement qu’une partie de la Terre et que l’oce´an repre´sente
70 % de sa surface, on ne peut effectuer de mesures fiables de fac¸on continue comme on a pu le
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voir dans la section 1.2. Depuis son lancement en 1997, TRMM et son large e´chantillonnage avec
une tache au sol entre 35◦N et 35◦S, fournit le premier jeu de donne´es de´taille´ et interpre´table
de distribution spatio-temporelle 4 dimensions de la pluie et de la chaleur latente au-dessus des
vastes re´gions tropicales continentales et oce´aniques. Combine´e avec des mesures concurrentes du
budget radiatif de l’atmosphe`re, la chaleur diabatique totale peut eˆtre estime´e pour la premie`re
fois a` l’e´chelle du globe. Le satellite TRMM, lance´ a` 350 km d’altitude embarque 3 instruments
de´die´s a` l’e´tude des pre´cipitations :
– le VIRS : Visible and Infrared Scanner,
– TMI : TRMM Microwave Imager,
– PR : Precipitation Radar.
2.1.1 TMI, radiome`tre de TRMM
Le radiome`tre TMI posse`de 9 canaux qui sont chacun plus spe´cifiquement sensibles a` diffe´rents
parame`tres de l’atmosphe`re et de la surface. Les polarisations, re´solutions et sensibilite´s de
chaque fre´quence sont donne´es dans le tableau (2.3).
Fig. 2.2: TMI
Fre´quences (GHz) 10.65 19.35 21.3 37.0 85.5
Polarisation H-V H-V V H-V H-V
Re´solution (km) 63x37 30x18 23x18 16x9 7x5
Pre´cision (K) 0.55 0.5 0.7 0.4 0.7
Sensibilite´ Surf./Liq. Liq. Vap. Liq./Glace Glace
Fig. 2.3: Fre´quences, polarisations, re´solutions, sensibilite´s de TMI
Le balayage du radiome`tre s’effectue de manie`re conique (demi-angle au sommet e´gal a` 53◦),
assurant une fauche´e de 760 km. Les radiome`tres micro-ondes donnent une information sur les
contenus inte´gre´s en eau dans la colonne atmosphe´rique. Par une combinaison des diffe´rentes
fre´quences radiome´triques, les mesures sont ensuite interpre´te´es en termes de contenus en hy-
drome´te´ores dans la colonne (pre´cipitation liquide, glace...).
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2.1.2 PR, radar pre´cipitation de TRMM
Nous allons pre´senter ici les diffe´rentes caracte´ristiques du radar de TRMM, le PR : Preci-
pitation Radar qui va nous servir a` la fois pour la construction de la base de donne´es de notre
algorithme de restitution et pour la validation des profils des contenus en pre´cipitation liquide
restitue´s a` l’aide du radiome`tre.
Item Spe´cification
Fre´quence 13.796, 13.802 GHz
Sensibilite´ 17 dBz
Re´solution horizontale 4.3 km (nadir)
Re´solution verticale 0.25 km (nadir)
Etendue d’observation Surface a` 15km d’altitude
Largeur de la fauche´e 215 km
Tab. 2.1: Principales caracte´ristiques du radar de TRMM (PR) D’apre`s Kummerow et al., 1998.
Le PR est le premier radar me´te´orologique spatial permettant une mesure tri-dimensionnelle
de la distribution du taux pre´cipitant au-dessus des terres et des oce´ans. Sa re´solution spatiale
e´leve´e (4.3 km) lui permet de caracte´riser les cellules convectives typiques de l’environnement
tropical mais sa fre´quence le rend sensible a` l’atte´nuation. Cette dernie`re doit eˆtre corrige´e par
des me´thodes complexes de´crites en de´tail dans Iguchi et al. (2000) ou Ferreira et al. (2001).
Ceci pre´sente l’avantage comme on le verra par la suite de fournir un profil d’atte´nuation (k)
exploitable au meˆme titre que le profil de re´flectivite´ (Z). En contre-partie, cette correction
d’atte´nuation peut induire des erreurs en particulier quand on se rapproche de la surface.
2.1.3 Remarques
Il existe une zone commune entre la fauche´e du radiome`tre TMI et celle du radar PR, c’est
dans cette zone que l’on va choisir les profils de la base de donne´es et re´aliser la comparaison. Le
principe d’e´chantillonnage de ces instruments, pre´sente´ en figure (2.1) montrent que TMI et le
PR observent la surface de la terre sous des ge´ome´tries tre`s diffe´rentes. De par cette diffe´rence
d’e´chantillonnage, le PR et le TMI vont regarder une meˆme sce`ne quasi-simultane´ment (1 minute
de de´calage). Dans cette e´tude, le de´calage sera ne´glige´, en effet a` l’e´chelle spatiale (20 km)
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conside´re´e et e´tant donne´ la vitesse du satellite (environ 7 km.s−1), l’hypothe`se de stationnarite´
est ve´rifie´e.
2.2 Inversion des donne´es radiome´triques
2.2.1 Diffe´rentes me´thodes
Il existe diffe´rentes me´thodes d’inversion des donne´es radiome´triques (tempe´ratures de
brillance : TBs) pour la restitution de parame`tres microphysiques tels que le taux de pluie
de surface (R). Elles peuvent eˆtre classe´es en 4 grandes cate´gories : la premie`re, la plus uti-
lise´e, est base´e par exemple, sur une re´gression line´aire (Alishouse et al. 1990) ou “log-line´aire”
(Grody and Ferraro 1992) des TBs observe´es aux diffe´rentes fre´quences ; la seconde approche uti-
lise des algorithmes “ite´ratifs”, dont le principe repose sur l’ajustement ite´ratif, des TBs simule´es
et observe´es en modifiant a` chaque pas le profil de nuage ou de pre´cipitations (Kummerow et al.
1989 ; Obligis 1996, Kummerow and Giglio 1994). Dans tous les cas, le proble`me de la restitution
de la pluie par radiome´trie hyperfre´quence est tre`s sous de´termine´. Pour re´duire l’espace des so-
lutions aux solutions ayant un sens physique, les deux autres familles reposent sur la construction
pre´alable d’une base de donne´es afin de re´aliser l’inversion. La troisie`me me´thode utilise ainsi
la technique des re´seaux de neurones (Mallet et al. 2002) pour de´terminer la forme, a` priori in-
connue, de la relation R(TBs). La quatrie`me s’appuie sur une approche baye´sienne (statistique)
consistant a` rechercher le taux de pluie le plus probable a` partir d’un ensemble d’exemples issus
d’une base de donne´es (Kummerow et al. 1996 ; Bauer et al. 2000 ; Viltard et al. 2000). C’est
cette dernie`re que nous utiliserons, combine´e avec une me´thode de type neuronal de´veloppe´e par
Moreau (2000) pour la de´tection des pixels d’air clair dans la trace du radiome`tre.
L’originalite´ de l’algorithme mis en place ici repose sur le fait que la base de donne´es est
constitue´e essentiellement a` l’aide d’observations, alors que la plupart des algorithmes utilisent
des sorties de mode`les de nuage couple´es a` des tempe´ratures de brillance simule´es a` l’aide de
mode`le de transfert radiatif.
2.2.2 Re´sume´, principaux re´sultats
Cette section est consacre´ a` un article soumis a` JAS7, on en donne ici les principaux points.
La sous-section 2.2.3 pre´sente l’article in extenso. (les tableaux et figures renvoient a` l’article).
7Journal of the Atmospheric Sciences
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Cet article pre´sente la me´thode d’inversion des donne´es radiome´triques pour obtenir le taux de
pluie de surface (R). Il comporte trois parties principales. Dans la premie`re, les donne´es utilise´es
sont pre´sente´es, ainsi que le traitement qui leur est applique´. La seconde partie, descriptive,
pre´sente la me´thode de restitution c’est a` dire les caracte´ristiques de la base de donne´es, les
principes de l’algorithme et la qualite´ de la restitution. Enfin, la me´thode est applique´e aux
donne´es re´elles du cyclone Bret, le 21 aouˆt 1999 dans la dernie`re partie. L’historique de ce
cyclone et les conditions de son observation seront repris en de´tail dans le chapitre 3.
Cre´ation de la base de donne´es
La base de donne´es est constitue´e a` partir de mesures de la partie commune aux deux
instruments de TRMM, le TMI et le PR et contient 35 000 profils distribue´s sur 200 orbites
diffe´rentes. La plupart de ces donne´es sont fortement corre´le´es a` cause de la superposition des
canaux basses fre´quences de TMI. Afin de pre´server l’inde´pendance des profils de la base, nous
ne garderons donc qu’un pixel sur deux le long d’un scan et un scan sur deux le long de la
trajectoire. En outre, seuls les pixels du centre de la fauche´e commune (environ 100 km sur
les 200 km disponibles) sont garde´s pour minimiser les risques de taux de pluie errone´s dus
aux e´chos de surface e´ventuellement mal corrige´s. Les vecteurs de tempe´ratures de brillances
restants sont affecte´s avec le taux de pluie estime´ a` partir du PR, moyenne´ a` la re´solution du
37 GHz (12.5 km de rayon). Cette re´solution correspond e´galement a` la re´solution spatiale des
algorithmes Gprof/2A128 (Kummerow et al. 1996 et Kummerow et al. 2001).
Selon le type de pluie observe´ (convective/stratiforme), de´termine´ a` l’aide d’un indicateur
de texture horizontal et d’un crite`re de de´tection de la bande brillante, la distribution dimen-
sionnelle des gouttes (ou DSD, Drop Size Distribution) s’exprime de manie`re diffe´rente.
Or, dans le traitement des donne´es radars, trois grandeurs sont lie´es a` la DSD :
– la re´flectivite´ (Z)
– le taux de pluie de surface (R en mm.h−1) ou le contenu en eau (W en g.m−3),
– l’atte´nuation (k).
Ferreira et al. (2001)
ont montre´ que la relation la plus stable et la moins sensible au bruit, c’est a` dire aux erreurs
d’e´talonnage et aux incertitudes de DSD, est celle qui lie k et W par :
8Goddard Profiling Algorithm
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W = gffN
∗(1−g)
0 k
g (2.1)
avec f , un terme de correction locale de N∗0 . Ce dernier, de´fini dans Ferreira (2001), cor-
respond a` un parame`tre de normalisation de´pendant du type de pluie conside´re´ (convectif ou
stratiforme). Il est de´fini en fonction de “l’atte´nation inte´gre´e sur le trajet” ou PIA (Path In-
tegrated Attenuation). Ce PIA repre´sente le facteur d’atte´nuation inte´gre´ subit par le faisceau
radar sur le trajet aller-retour et s’exprime en dB. Pour chaque mesure instantane´e, un facteur de
fiabilite´ RL (“reliability”) du PIA est de´fini. Ainsi, la mesure d’atte´nuation depuis le sol (PIA)
est conside´re´e fiable, relativement fiable ou non fiable pour des valeurs de RL>3, 1<RL63 et
R 6 1 respectivement. Ainsi, suivant la fiabilite´ du PIA, une technique diffe´rente est utilise´e
pour de´terminer ce facteur correctif. Dans le cas d’un PIA peu fiable (RL < 1), correspondant
a` des pluies faibles (pluies stratiformes), une me´thode line´aire (“slope-technique”) est applique´
pour tendre vers une solution, Hischfeld-Bordan, c’est a` dire f =1, e´quivalente a` une absence
de correction de l’atte´nuation.
Nous prenons finalement comme “ pluie de surface”, le taux de pluie a` 2 km d’altitude
Rkw donne´ par :
Rkw =
a
l
b
m
W
b
m (2.2)
Les coefficients utilise´s sont donne´s dans le tableau (2.2), ils sont diffe´rents pour le cas strati-
forme et pour le cas convectif.
Rkw est corrige´ par un facteur +10 % qui prend en compte uniquement le changement de la
densite´ de l’air entre 0 et 2 km d’altitude (Iguchi et al. 2000). Ce choix pre´sente l’inte´reˆt d’une
part de minimiser les effets d’une sur- ou sous-correction de l’atte´nuation, et d’autre part de
maximiser la corre´lation entre taux de pluie radar et mesure radiome´trique comme de´montre´
par exemple dans Bauer et al. (2001).
Par ailleurs, comme nous l’avons de´crit dans la section 2.1.1, la re´solution spatiale des ca-
naux de TMI varie avec la fre´quence. Le taux de pluie moyen a` l’inte´rieur d’un pixel du 85
GHz peut n’avoir plus aucune corre´lation avec celui correspondant au 10 GHz. On lisse donc
horizontalement le champ du 85 GHz en substituant chaque pixel par la moyenne (ponde´re´e par
la distance) de ses 15 plus proches voisins. En ce qui concerne le proble`me de re´solution des
canaux basses fre´quences (10, 19 et 21 GHz), nous n’utilisons pas de me´thode de de´convolution
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pour le moment car notre propos est dans un premier temps de qualifier la repre´sentativite´ de
la base de donne´es.
Bases de donne´es, principe et qualite´ de la restitution
La base de donne´es est construite a` partir de situations de pluie (de´tecte´es par le PR)
observe´es de fac¸on ale´atoire sur tout le globe et se´lectionne´es sur plusieurs pe´riodes (environ
35000 profils distribue´s sur 200 orbites diffe´rentes). La plupart des syste`mes repre´sente´s dans
la base de donne´es sont des MCSs9 et les parties les plus proches des Tropiques de fronts de
moyennes latitudes (30-40◦) observe´s au-dessus des oce´ans. Les types de syste`mes de pluie ne
sont ni e´limine´s ni se´lectionne´s, mais quelques cas de cyclones tropicaux ont e´te´ volontairement
ajoute´s pour donner a` la base de donne´es un caracte`re repre´sentatif.
L’histogramme des situations de taux de pluie de surface incluses dans la base est pre´sente´ sur
la figure (2.5). Il est suppose´ eˆtre statistiquement repre´sentatif. Les taux de pluie varient entre 0
et 80 mm.h−1. Le nombre de profils est maximum pour les faibles taux de pluie et diminue avec
les taux de pluie jusqu’a` 30 mm.h−1. Entre 35 et 50 mm.h−1, on garde environ un nombre de
profils constant (une centaine environ), les taux de pluie supe´rieurs a` 50 mm.h−1 e´tant les moins
repre´sente´s. Bien que le minimum de pluie de´tectable par le PR soit donne´ par sa sensibilite´
(environ 17 dBz ou 0.1 mm.h−1, cf table 2.1), des taux de pluie infe´rieurs a` ce seuil sont pre´sents
dans la base de donne´es a` cause de la moyenne spatiale des pixels du PR a` l’inte´rieur de ceux
du 37 GHz de TMI. Dans le cas de tre`s faibles pluies, le PR conside`re ces situations comme
“sans-pluie” et elles ne sont donc pas repre´sente´es dans la base de donne´es. Les re´sultats ne
seront biaise´s que dans le cas des pluies tre`s faibles de grande extension spatiale. Pour l’instant,
aucune e´tude syste´matique n’a e´te´ faite pour ve´rifier si de tels types de pre´cipitations e´taient
pre´sents dans la base. Les faibles pluies (en dessous de 0.5 mm.h−1) sont statistiquement les
plus communes. Elles sont associe´es a` une large variation des TBs des plus basses fre´quences
qui ne sont donc plus sature´es par la pluie et dont la sensibilite´ aux parame`tres tels que la
tempe´rature de surface de la mer, le contenu en vapeur d’eau, les variations du niveau de
conge´lation (isotherme 0◦C) n’est plus ne´gligeable. Afin de pallier a` ce proble`me et pour avoir
une taille de base de donne´es raisonnable, on utilise les indices d’e´mission et de diffusion qui
re´duisent la sensibilite´ intrinse`que de ces parame`tres (cf e´quations 2.11 et 2.12). Tandis que
l’on a 4 indices d’e´mission (10, 19, 37 et 85 GHz), on a seulement deux indices de diffusion (37
9Syste`me Convectifs de Me´soe´chelle ou Mesoscale Convective Systems, cf chapitre 1
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et 85 GHz). En effet, les canaux 10 et 19 GHz ne sont pas sensibles a` la glace (cf tableau 2.3).
La technique de restitution, base´e sur le the´ore`me de Bayes, est e´galement largement de´crite
dans Kummerow et al. (1996, 2001) et Olson et al. (1996).
En ce qui concerne l’erreur de restitution, il n’y a pas dans le cas pre´sent d’erreur lie´e a` un
mode`le. Seule subsiste l’erreur lie´e a` l’observation. On suppose de manie`re classique que les er-
reurs d’observations entre deux canaux sont non corre´le´es. En s’appuyant sur L’E´cuyer and Stephens (2001),
on peut calculer la matrice diagonale des variances co-variances d’erreur. Dans la table (2.4)
figurent les valeurs utilise´es pour de´terminer les e´le´ments de cette matrice a` partir des taux
de pluie. Les valeurs empiriques prescrites ainsi obtenues sont le´ge`rement supe´rieures a` celles
prescrites par le calcul objectif de L’E´cuyer and Stephens (2001). Cela vient sans doute d’une
incertidude supple´mentaire induite par les mesures du PR elles-meˆmes. Les erreurs des indices
de diffusion (S37 et S85) augmentent lentement avec le taux de pluie ce qui signifie que la si-
gnature de la diffusion n’est pas tre`s bien corre´le´e avec le taux de pluie de surface. Ces effets
sont probablement lie´s aux transports horizontaux des cristaux de glace et a` la ge´ome´trie de
l’instrument (angle d’incidence de 52◦) : pre´cipitations liquides et glace sont par conse´quent
de´cale´es.
Afin de tester la qualite´ de la restitution, nous avons ensuite cre´e´ un jeu de situations de
pluie similaire a` celui utilise´ pour la base de donne´es (environ 26500 pixels) et inde´pendant ce
cette dernie`re. On appelle ce jeu de donne´es “base de test”. Sur la figure (2.6), nous avons
repre´sente´ la pluie restitue´e a` l’aide de la base de test en fonction de la pluie initiale (attendue).
La pluie restitue´e est sous estime´e pour les plus forts taux de pluie (au-dessus de 5-6 mm.h−1)
et le´ge`rement sur estime´e pour les plus faibles (au-dessous de 0.1 mm.h−1). De plus, le tableau
(2.5) fournit la qualite´ de la restitution en fonction du taux de pluie de surface. Pour chaque
classe de pluie de surface, il indique la pluie moyenne restitue´e et le biais par rapport au taux de
pluie de PR conside´re´ comme la re´fe´rence. La caracte´ristique de “faible biais” de l’algorithme
est clairement visible et les champs de pluie sont lisses. En effet, les effets de sous-estimation et
sur-estimation se compensent et la qualite´ de la restitution est alors fonction du taux de pluie
avec un e´cart type du biais de chaque classe de pluie assez e´leve´.
La sous-estimation est due en grande partie au re´gime de saturation dans le cas de fortes
pluies qui entraˆıne une solution ambigu¨e. Le signal polarise´ provenant de la surface de l’oce´an
ne sera plus visible et la diffusion va progressivement de´passer l’e´mission jusqu’a` ce que les
tempe´ratures de brillance atteignent leur maximum (e.g. environ 272 K pour le canal 10 GHz
45
Chapitre 2. Dispositif Expe´rimental
de TRMM au-dessus de l’oce´an). Si les taux de pluie continuent d’augmenter, la diffusion va
induire une diminution des tempe´ratures de brillance. Un meˆme vecteur de TBs peut alors
repre´senter de tre`s diffe´rents taux de pluie. Ces taux de pluie ont alors la meˆme probabilite´ et
sont moyenne´s. La valeur interme´diaire ainsi obtenue ne repre´sente donc pas une re´elle situation
de pluie. Nous n’avons pas utilise´ de technique pour reme´dier a` cela puisque l’on veut vraiment
quantifier l’impact de la re´pre´sentativite´ de la base de donne´es. Un champ de TBs contient
l’information ou ne la contient pas. Ajouter une information supple´mentaire au niveau de la
restitution consisterait a` admettre que notre base de donne´es n’est pas comple`te.
D’autre part, le cas des faibles taux de pluie peut eˆtre tre`s biaise´ en raison du seuil de
de´tection du PR explique´ plus haut.
Finalement, l’e´volution de l’erreur relative de l’algorithme en fonction du taux de pluie de
surface de re´fe´rence (PR) est repre´sente´ sur la figure (2.7). Les incertitudes associe´es aux faibles
taux de pluie sont tre`s e´leve´es. En effet, bien qu’ils soient tre`s bien repre´sente´s dans la base de
donne´es, ils sont tre`s sensibles a` des effets exte´rieurs tels que la tempe´rature de la surface de
la mer, la pre´sence de nuage, les profils de vapeur d’eau ou les profils de tempe´rature. L’erreur
relative reste en dessous de 15 % pour des pluies entre 1.5 et 7 mm.h−1 fortement corre´le´es
avec le signal des TBs. Puis, elle augmente a` nouveau pour atteindre une moyenne de 30 % de
sous-estimation pour 20 mm.h−1 et au-dessus.
De plus, l’e´cart type de l’erreur, repre´sente´ e´galement sur la figure (2.7), augmente presque
line´airement avec le taux de pluie. Cela signifie que la nature du signal mesure´ est bien ambigu¨e
et que la repre´sentativite´ de la base diminue pour les plus forts taux de pluie.
Re´sultats
La me´thode de´crite pre´ce´demment a e´te´ applique´e au cas du cyclone Bret. Nous ne de´crirons
pas ici ce dernier mais dans le chapitre suivant avec l’analyse des mesures satellites du radar de
pre´cipitation (PR) et du radiome`tre TMI de TRMM.
Sur la figure (2.9) sont pre´sente´es les zones convective et stratiforme de´termine´es a` l’aide
d’une me´thode de classification base´e sur les mesures du PR a` la re´solution des pixels du PR.
Cette me´thode prend en compte la structure horizontale et verticale du champ de re´flectivite´.
L’indicateur de texture verticale signale la pre´sence d’une bande brillante indiquant une re´gion
stratiforme, alors que l’indicateur de texture horizontale est lie´ aux he´te´roge´ne´ite´s du champ
de re´flectivite´ dans les zones convectives. La de´tection d’une bande brillante pre´domine sur
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l’indicateur de texture horizontal. Dans le cas du cyclone Bret, le 21 aouˆt 1999 a` 17 UTC
(orbite #9967 de TRMM), on observe une large re´gion convective dans la zone Ouest du mur
de l’œil, qui entoure presque inte´gralement l’œil. Excepte´ cette large zone, des cellules isole´es
convectives sont re´parties dans la partie Nord-Est du syste`me. Le reste des pre´cipitations est
classe´ stratiforme. Nous reconnaissons bien la`, la structure classique d’un cyclone comme de´crite
au chapitre 1.
Les coupes horizontales a` 2.5 km d’altitude du taux de pluie, estime´ a` l’aide des mesures
du PR a` la re´solution du PR (4.4 km) puis moyenne´ a` la re´solution du 37 GHz (12 x 12 km2)
de TMI, sont ensuite repre´sente´es sur les figures (2.10) et (2.11). Le champ de pluie moyenne´
montre quasiment les meˆmes structures que le champ de re´flectivite´s. Les quelques diffe´rences
observe´es proviennent a` la fois de l’e´chelle logarithmique des dBz et de l’utilisation d’une loi de
puissance pour convertir les dBz en mm.h−1 (cf coefficients donne´s dans le tableau 2.2). Les
zones de convection active dans le mur de l’œil et les quelques cellules convectives de la bande
stratiforme du Sud-Est proche du mur de l’œil pre´sentent des taux de pluie de 30 mm.h−1 avec un
maximum de 166 mm.h−1. Ces re´gions correspondent bien aux zones convectives de´tecte´es par
le PR. La valeur maximale restitue´e est plausible dans le cas d’un cyclone tre`s intense mais peut
eˆtre un peu exage´re´e a` une re´solution de 4.4 km. Cela re´sulte sans doute d’une sur-correction de
l’atte´nuation. On observe un grand nombre de zones de pluies faibles entre 0 et 5 mm.h−1 dans
les zones classe´es stratiformes et quelques unes, de pluies plus intenses (5 a` 10 mm.h−1) dans la
partie Sud-Ouest des bandes externes .
Le mur de l’œil, essentiellement convectif, ceinture l’œil lui-meˆme avec des pluies intenses.
Un arc de cercle de pluies intenses plus e´loigne´, de nature stratiforme est conforme a` la bande
convective spirale´e de´crite dans le chapitre 1. L’inte´reˆt des cyclones est donc que leur structure
est bien de´finie avec une grande varie´te´ de regions de caracte´riques spe´cifiques que l’on peut
aise´ment identifier. Ne´anmoins, l’environnement d’un cyclone est tre`s spe´cifique. La surface de
la mer expose´e a` des vents violents peut eˆtre extreˆmement rugueuse. Or la technique utilisant la
surface comme re´fe´rence propose´ par Meneghini et al. (2000) et Iguchi et al. (2000) ne corrige
pas correctement l’atte´nuation dans ces conditions. Les pixels isole´s de taux de pluie tre`s e´leve´s
(supe´rieurs a` 100 mm.h−1) re´sultent probablement d’une sur-correction de l’atte´nuation.
On va maintenant diminuer la re´solution du taux de pluie restitue´e a` partir du PR a` la
re´solution du 37 GHz (cf Fig. 2.11). C’est ce champ ainsi moyenne´ qui va nous servir de re´fe´rence
pour les comparaisons avec la restitution du champ de pluie de notre algorithme. La moyenne des
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taux de pluie induit une perte de la de´finition de la structure et une diminution de la dynamique.
Le maximum de taux de pluie est maintenant de 50 mm.h−1. Les caracte´ristiques principales de
la structure sont tout de meˆme conserve´es. La zone de convection intense du mur de l’œil dans le
quadrant Ouest, les zones de pluies plus faibles dans la partie Est du mur de l’œil sont toujours
visibles. Par contre, la bande convective exte´rieure dans la zone sud-ouest a e´te´ comple`tement
lisse´e.
La structure d’un cyclone est bien de´finie avec des zones convectives et stratiformes assez
larges pour eˆtre observe´es par satellite mais on voit de´ja` une limitation. Une re´solution de 12 km
est suffisamment fine pour de´tecter certaines zones mais conduit cependant a` la perte d’une partie
de l’information. En regardant de plus pre`s les mesures radiome´triques, ceci se confirme. Nous
n’allons pas pre´senter ici les diffe´rents champs de tempe´ratures de brillance de TMI (cf chapitre
3). Si l’on examine la coupe verticale du panneau supe´rieur de la figure (2.13) le long d’un pixel
fixe´ (pixel 58 dans un scan de TMI, du nord au sud) , on observe clairement les diffe´rences de
re´solution spatiale des canaux. L’indice d’e´mission du canal de plus basse fre´quence (P10) nous
signale la pre´sence du cyclone mais ne fournit aucune information sur la structure me´so-e´chelle
excepte´e sur l’asyme´trie du mur de l’œil. L’indice d’e´mission du canal 19 GHz (P19) quant a` lui
de´tecte clairement le mur de l’œil, l’asyme´trie du mur de l’œil, l’œil et quelques maxima locaux.
Les structures plus de´taille´es sont reconnues a` l’aide des indices de diffusion des canaux 37 et
85 GHz. On constate un le´ger de´placement du centre du cyclone vu entre les deux Sj et P19,
signature de l’inclinaison de l’œil vu de la ge´ome´trie de l’instrument.
On examine maintenant les re´sultats de l’inversion pre´sente´s sur la figure (2.14), c’est a`
dire les taux de pluie restitue´s a` partir des tempe´ratures de brillances de TMI a` l’aide de notre
algorithme baye´sien (BRAIN). Pour valider les re´sultats , on les compare aux taux de pluie
restitue´s directement a` partir des re´flectivite´s du PR et moyenne´s a` la re´solution de BRAIN (12
km) (cf 2.11). Globalement, on a un bon accord des re´sultats. L’intensite´ de pluie maximum
est 34 mm.h−1 (48 mm.h−1 pour le PR moyenne´), situe´ tre`s pre`s du maximum de´tecte´ par
le PR. Les contours restitue´s par BRAIN de 20 mm.h−1 correspondent aux contours de 30
mm.h−1 du PR. L’extension des contours de 5 et 10 mm.h−1 sont les meˆmes pour le PR et
le champ restitue´, de plus on a un tre`s bon accord de la limite pluie/non-pluie de´finie par la
ligne de contour de 0.1 mm.h−1, meˆme pour la re´gion proche de la coˆte. L’œil lui-meˆme est tre`s
le´ge`rement de´cale´ vers l’ouest et on observe des taux de pluie faibles a` l’inte´rieur ce qui est un
arte´fact. En effet, dans le cas de Bret, l’œil est tre`s bien marque´ mais tre`s petit et ainsi il est
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mal restitue´ par les canaux basses fre´quences. Les signaux d’e´mission des pluies du mur de l’œil
vont polluer l’œil de pluies re´siduelles. C’est ce que l’on avait de´ja` constate´ dans le panneau
supe´rieur de la figure (2.13). D’autre part, le panneau infe´rieur de cette meˆme figure repre´sente
une comparaison le long d’une meˆme coupe verticale des taux de pluie restitue´s et attendus
(PR). Les structures du champ de pluie sont tre`s proches des deux coˆte´s du mur de l’œil, meˆme
si en terme d’intensite´ on observe des diffe´rences. La pluie restitue´e est le´ge`rement sur-estime´e
du coˆte´ gauche du mur de l’œil tandis qu’on a un tre`s bon accord du coˆte´ droit. Les gradients
sont assez bien reproduits excepte´s pour le maximum. En terme de structure, les diffe´rences
sont essentiellement locales. Une comparaison pixel par pixel sur la totalite´ de la restitution
(commune avec la fauche´e du PR) entre la pluie de surface restitue´e a` partir de TMI et celle du
PR moyenne´ a e´te´ effectue´e, elle est illustre´e par la figure (2.15). L’accord est plutoˆt bon dans
la limite d’erreurs locales importantes. Ces re´sultats de´coulent de notre choix d’avoir un biais
total faible qui va augmenter l’e´cart-type. En contre-partie, les structures du champ horizontal
restitue´es sont plutoˆt re´alistes. De 0 a` 20 mm.h−1, on a une claire sur-estimation de la pluie (e.g.
10 mm.h−1 restitue´e pour 7 mm.h−1 attendue) et au-dessus on a plutoˆt un le´ge`re tendance a` la
sous-estimation. Le biais total est infe´rieur a` 10 % tandis que pour les pluies les plus intenses,
il est proche de -26% et proche de 326% pour les pluies les plus faibles. Ce fort biais dans le
cas des faibles pluies est probablement duˆ aux effets spe´cifiques de la surface que nous avons
de´ja` e´voque´s auparavant. Le biais minimum est atteint pour les pluies comprises entre 5 et 6
mm.h−1.
Finalement, ces re´sultats obtenus dans un cas spe´cifique de cyclone restent tre`s proches
de ceux obtenus pour la base de test. Il est inte´ressant de rappeler les re´sultats obtenus par
Ferreira et al. (2001) lors de la comparaison entre la pluie estime´e par le radar ae´roporte´ sur les
P3 de la NOAA et celle du PR de TRMM. Nous de´crirons les moyens d’investigations employe´s
lors des missions avions au sein des cyclones dans la section 3.3.1. En effet, nous utiliserons les
donne´es ainsi recueillies pour valider nos re´sultats. La pluie estime´e par le PR est sur-estime´e
d’environ 14.2 mm.h−1 pour les fortes pluies convectives et est sous-estime´e d’environ 0.2 mm.h−1
pour les pluies stratiformes. Ceci implique que nos re´sultats sont proches de ceux obtenus a` l’aide
des donne´es du P3 pour les forts taux de pluie et confirme la sur-estimation donne´e par notre
me´thode dans le cas des faibles taux de pluie.
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Abstract
The present study focuses on improving the retrieval of rain from measured microwave bright-
ness temperatures and the capability of the retrieved field to represent the mesoscale structure
of a small intense hurricane. It is well known that the problem of rain retrieval from space-borne
radiometer measurements is an ill-posed problem. To overcome part of the difficulty, most tech-
niques rely on a database made of a “great” number of atmospheric profiles and their associated
brightness temperatures to reduce the space of the possible solutions to those that are physically
consistent with the laws of atmospheric physics. One of the difficulty is to build such a database
from a usually limited number of occurrences provided, most of the time, through cloud model
simulations. Then, a forward radiative transfer model is necessary to associate with these cloud
model profiles their brightness temperatures. This type of approach is currently used with some
satisfaction in the context of TRMM but showed how critical could be the number of profiles in
the database.
In the present paper we build a database from data co-location between the TRMM Precipita-
tion Radar and the TRMM Microwave Imager. This gives us a virtually infinite database which
also is fully compatible with the measurement made by TRMM. The main source of error be-
comes then the error associated with the power laws used to convert the radar reflectivity into
rain.
For the treatment of the parameterization that depend on the drop-size distribution, we present
a coherent approach for the PR and the TMI based on the normalization techniques. Then the
principle of the co-located database is presented and performances of the developed algorithm
are estimated. The evolution of the relative error as a function of the rain rate is also presented
and analyzed. Results show that a database made of about 35,000 profiles covers most situations,
keeping the error at a reasonable level for most of the observed rain ranges. It also shows that
the relative error is very sensitive to the rain rate with maximum errors at the low and high
end of the rain intensities (+60% and -30% respectively) and a minimum error between 1 and 7
mm.hr−1. The retrieval method is optimized to exhibit a low total bias for climatology purposes
and thus shows high standard deviation on point-to-point comparisons.
The developed algorithm is used on the case of hurricane Bret (1999) where the retrieved rain
field is analyzed in terms of structure and intensity and compared to the PR original rain field.
In particular, the mesoscale asymmetries of the rain structure are checked to verify the capabi-
lity offered by microwave radiometers in hurricane observation, knowing how important are the
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features from large to mesoscale to diagnose the system evolution. The radiometer usual spa-
tial resolution is adequate for large scale but certainly critical to describe acurately mesoscale
features. The results show that the structures are indeed well reproduced even if the retrie-
ved rain misses the highest peaks of precipitation. Nevertheless, the msoscale asymmetries are
well reproduced and the maximum rain is found in the correct quadrant. Once again, the total
bias is low which opens to possible future calculation of the heat sources/sinks associated with
precipitation production and evaporation.
52
2.2. Inversion des donne´es radiome´triques
1 Introduction
The Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM) offers a unique instrumental design with
a 200 km-wide common swath for the TRMM Microwave Imager (TMI) and the Precipitation
Radar (PR). On the one hand, the TMI measures 9 brightness temperatures (TB) at 5 different
frequencies : 10.65, 19.35, 21.3, 37.0 and 85.5 GHz (hereafter referred to as : 10, 19, 21, 37
and 85 GHz). The measures are made at both horizontal (H) and vertical (V) polarizations
for all channels but the 21 GHz which is only vertical. On the other hand, the PR operates
at 13.8 GHz and provides vertical profiles of reflectivity (Z in dBz) that can be converted into
precipitation profiles either as rain rate profiles (R in mm.hr−1) or water content profiles (W in
g.m−3). Viltard et al. (2000) performed a series of TB simulation from PR-derived profiles and
compared these simulated brightness temperatures to the observed one. This first study showed
the good consistency between the PR and the TMI observation. This allowed them also to test the
quality of the radiative transfer simulation and its sensitivity to raindrop size distribution when
compared to observed brightness temperatures (Viltard et al., 2000). It showed that the drop
size distribution has an impact on the simulated brightness temperatures, but some important
hidden parameters might affect the simulation as well with a comparable order of magnitude :
melting layer and sub-grid scale effects.
The first point was addressed in studies on the forward radiative transfer in the presence of a
melting layer to quantify the impact of neglecting the effect of melting particles in the stratiform
regions (Bauer et al., 2000, Olson et al., 2001a). These studies showed the complexity of a proper
description of the melting phase due both to the lack of knowledge on the melting processes
themselves and a poorly known ice phase microphysics. The second point was addressed in
Harris and Foufoula-Geogiou (2001). They showed that radiative transfer calculation performed
at 3 km resolution, like most cloud-resolving model simulations, can lead to important biases
due to improper representation of sub-grid contribution.
Nevertheless, from Viltard et al., 2000, it appeared that it is possible to reach a good consis-
tency between PR-observed rain parameters (rain rate or water content) and the corresponding
observed brightness temperatures. Apart from the two instruments inter-calibration aspects,
consistency between TMI and PR measurements is a very important issue because it opens
to completely new approaches in building and validating rain retrieval algorithms. Brightness
temperature represent a measure of the total column of atmosphere within a given field of view,
which does not necessarily relates directly to quantities commonly used in research or operational
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applications like surface rain rate for instance. Thus, in order to be able to retrieve the surface
rain from a measured brightness temperature vector, it is necessary to use a-priori information
from the atmospheric physics principles. For most of the retrieval methods, this is done through
the use of a database of ”physically possible” profiles of precipitation and the set of simulated
brightness temperatures associated to each of these profiles. The retrieval algorithm itself either
looks for the most probable profile inside the data base from the measured brightness tempe-
rature vector, or it works as a interpolation function from the space of measured brightness
temperatures to the space or possible surface rain rates. The first type of approach, is used in
the Bayes-based algorithms such as the Goddard Profiling algorithm (Kummerow et al., 1996
and Olson et al., 1996) or its operational version known as the 2A12 algorithm (Kummerow
et al. 2000 and 2001). It is also used in the PATER algorithm (Bauer, 2001 a and b) and the
algorithm described in Panegrossi et al. (1998), now known as BAMPR. The second type of
technique is an application of artificial neural network techniques as in the work of Moreau et
al. (2002).
The original idea in this paper is to use the specifications of the TRMM instrument package
to build a database from co-located observation of surface rain rate and brightness tempera-
tures. The surface rain rates are processed from the PR reflectivity profiles and the brightness
temperatures are observed simultaneously (almost) with the TMI. It is interesting then to see
how the representativeness of the database impacts on the quality of the results. It also allows
us to check if a consistent surface rain rate for PR- and TMI-based rain estimates leads to the
differences commonly observed in the retrievals.
Section 2 is dedicated to the PR and TMI data processing. It details the steps necessary
to perform the co-location and scaling of the PR data into the TMI field of view, to go from
PR-measured reflectivity to water content and eventually surface rain rate and the treatment
done on TMI channels. Section 3 details the database built from the co-located data and the
principles of the associated Bayesian-based algorithm. This section also gives an estimate of the
algorithm performances. Section 4 presents the results obtained on the case of Hurricane Bret
observed in 1999. Finally, section 5 presents the conclusion and perspectives of this work.
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2 TMI-PR data processing
2.1 Co-location of PR and TMI data
The TMI and the PR instruments are observing the earth surface under very different geo-
metry. The PR is a cross-track scanning radar (±17 degrees off-nadir), leading to an almost-
regular grid at the Earth’s surface with a pixel roughly every 4.5 km in both cross- and along-
track direction. There are 49 pixels cross-track in a scan line and about 9150 scan lines in an
orbit. On the center of PR swath, the radar bins reach the earth surface but on the edges of
the swath, the minimum altitude of a measurement is about 1.5 km due to contamination by
ground clutter of the lower bins.
The TMI is a conical scanning instrument with a constant incident angle at the surface (52.8
degrees for the beam centers) but the pixel size depends dramatically on the frequency. Each
TMI scan has 208 high frequency pixels (85 GHz) and only 104 pixels at the other frequencies.
The distance between two pixel centers in the same scan is 9.1 km at the low frequencies while
the distance between two scans is about 13.9 km. An orbit has approximately 3000 TMI scans.
Fig. 2.4 summarizes the configuration of the PR and TMI pixels within the common swath,
close to the satellite nadir for real pixels (Orbit #20171, on the 2001/05/30). One might notice
that the center of the TMI scan and the PR scan are not exactly co-located. A closer look at the
data shows that the respective position of the respective centers of the two instrument’s scans
changes during an orbit. This probably results from altitude control of the satellite affected by a
slight precession motion. This unimportant effect constrains to work with latitude and longitude
references and forbid the co-location based on pixel numbering by rows and columns.
Working with co-located PR and TMI pixels means dealing with an important number of
data. Most of these data being highly correlated specially due to the overlapping of the low
frequency TMI channels. In order to preserve independence between the profiles finally kept in
the database, not all the TMI pixels are actually taken into account we only keep one every
other pixel along-scan and one every other scan along-track. Furthermore, only the PR pixels
from the center of the swath are kept, minimizing the risks of erroneous rain rates due to poorly
corrected surface echoes. Because we are interested in the common PR and TMI swath only,
which extends only 100 km on each side of the sub-satellite nadir point and we want all TMI
channels at once for the comparison, we keep only 36 TMI pixels per scan.
The remaining brightness temperatures vectors are associated with the PR-estimated (see
paragraph below) surface rain rate, averaged over a circular area of 12.5 km radius surrounding
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Fig. 2.4: Horizontal distribution of PR pixels (diamonds) and 85 GHz TMI pixel centers (plus sign) on a subtract
of TRMM orbit. The bold triangles stand for the middle of the PR scan (nadir) and the two rows of
bold stars stand for the middle of the TMI swath.
the TMI pixels center. Within such a circle there are about 20 PR pixels. This average repre-
sents approximately the resolution of the 37 GHz channel and corresponds approximately to
the spatial resolution of the Gprof or 2A12 algorithms (Kummerow et al. 1996 and 2001). The
conversion of PR-measured reflectivity into surface rain rate is described in the next section and
requires a detailed explanation.
2.2 Conversion of PR reflectivity to surface rain rate
Conversion of the reflectivity factor (Z) measured by the PR to either rain rates (R) or water
contents (W ) taking into account the attenuation (k) is a key issue. The relationship between
R, W , k and Z being power laws and depending on the drop size distribution characteristics,
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a small change in the coefficients might have a dramatic impact on the results. The standard
2A25 algorithm provides a rain estimator of quality, especially in its standard version 5 (Iguchi
et al., 2000). In this study, we decided to use an alternate estimate for the PR rain rate based on
Ferreira et al. (2001) and to use the normalized approach for the drop size distribution (DSD) as
proposed by Testud et al. (2000). Such a combination of approaches was already used in Viltard
et al. (2000) and proved to be very convenient and robust.
Using the normalized DSD, the number of drops of a given diameter D of any Gamma-type
of distribution is given by :
N (D) = N∗0κ (D,µ) exp
(
(3.67 + µ)
D
D0
)
(2.3)
with :
κ (D,µ) =
Γ (4)
3.674
(3.67 + µ)4+µ
Γ (4 + µ)
(
D
D0
)4+µ
(2.4)
where µ is the shape coefficient of the distribution, set to 3 in the present study to be consistent
with the DSD hypothesis used in 2A25 standard algorithm (Iguchi et al., 2000). D0 is the
median diameter. Note that N∗0 identifies with the classical Marshall-Palmer exponential-type
distribution intercept N0, for µ = 0.
Using N∗0 allows us to write the power laws that link W , Z and k as :
k = αN∗0
(1−β)Zβ (2.5)
W = lN∗0
(1−m)Zm (2.6)
W = fN∗0
(1−g)kg (2.7)
with g = m/β and l = fαg. The l, m, f , g, α and β are coefficients set according to the
chosen drop size distribution. Numerical values for l, m, N∗0 and g are given in Table 2.2. The
given coefficients are based on data collected over the globe and during the TOGA-COARE
experiment as presented in Kozu et al. (1999) and Ferreira et al. (2001).
The water content W (in g.m3) of any water species seems a better quantity than the rain
rate R (in mm.hr−1), since the latter contains an implicit hypothesis on particles/drops terminal
fall speed velocity. Furthermore, the water content is a quantity that relates to volume and thus is
more directly connected to the brightness temperatures which are sensitive to the total columnar
water content. This is why we present here a system that uses W as the variable to be retrieved
since the considered algorithm is build with vertical profile retrieval in mind. In the presentation
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of the results we nevertheless deal mostly with surface rain rate since this first study is meant
to evaluate the performances of the algorithm and the impact of the database on the quality of
the results and surface rain rate is more commonly used. The conversion we use to go from W
to R is based on the Z −R relationship that can also be written as :
R = aN∗0
(1−b)Zb (2.8)
which leads to the following by combining (2.8) with (2.6) :
R =
a
lb/m
W b/m (2.9)
Because of the normalized approach, l, f , a and α are independent from µ, while m, g, b and β
are only weakly dependent on µ.
m l N∗0 lN∗0
(1−m) g
Convective 3.2757581 0.537 15.66 7.031 10-3 0.6962
Stratiform 3.2757581 0.537 7.42 4.969 10-3 0.6778
Tab. 2.2: Values of power laws coefficients
Ferreira et al. (2001) performed a sensitivity study of the set of power laws (2.5)-(2.9) to
the uncertainties on α, l, f and a and on the radar calibration. They showed that given a well
calibrated radar, the more stable relationship would be (2.7), provided that local variations
of N∗0 in (2.5) would be accounted for through the use of the relation δα ≡ δN∗0 (1−β) = f
. The f coefficient is generated by the surface reference technique as proposed by Meneghini
and Nakamura (1990) and used in the 2A25 algorithm (Kozu et al. 1999, Iguchi et al. (2000)).
This assumption is valid for rain situations where attenuation is strong enough for the surface
reference technique to apply. Finally, combining the above remarks and the set of equation,
Ferreira et al. (2001) showed that the best estimate for W would then be :
W = gffN
∗
0
(1−g)kg (2.10)
provided that f is indeed close in average to unity. The use of (2.9) allows us to convert W to
R and we decided to keep as a reference the value at 2 km altitude which will be the so-called
“surface rain”, mentioned in the rest of the present paper. This results from the fact that the
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reflectivity below 2 km is not always available (shadow region on the edge of PR scan) and that
the attenuation error and spurious ground clutter contamination increases as one considers the
lowest bins of the PR.
One can notice that the set of relation (2.5) to (2.10) are self-consistent and the difference
between the best W estimator and the W from straight use of (2.7) is only depending on how
close to unity are g and f in (2.10). In an ideal situation, the power laws relationship set in the
2A25 algorithm would be valid everywhere around the globe and f should be equal to unity all
the time. This is obviously not true as it is known the DSD is dependent on the rain situation
but also on the region of the world, and thus f is only expected to be on average equal to
unity. In the 2A25 algorithms, two main DSD are used : one for convective cells and one for
stratiform regions. The classification between convective and stratiform (C/S classification) is
given as a standard product in 2A25. The classification (actually issued in 2A23 algorithm) is
presented in Awaka (1998) and uses both a horizontal texture indicator (Steiner et al., 1995) and
a bright-band detection criterion. The definition might then slightly differ from what is currently
accepted as “convective” and “stratiform” rain, based on dynamic criterion. If g in (2.10) is set
in the algorithm only once (depending on the radar bin altitude only), f varies and is computed
for each of the radar pixels as mentioned above. The set of coefficients of Table 2.2 are used
accordingly for convective and stratiform situation as given by the 2A23/2A25 classification.
Z (dBZ) 20 30 40 50
W (g.m−3)
MP 0.05 0.16 0.59 2.11
Gamma Convective 0.08 0.28 0.99 3.40
Stratiform 0.06 0.20 0.70 2.41
Tab. 2.3: Conversion from reflectivity to water content
Table 2.3 gives an approximate idea of the range of the changes between Marshall and Palmer
(1948), and the values obtained in the present paper using the procedure that was just described.
It appears that both the convective and the stratiform rain estimates are quite different from
Marshal-Palmer (and very close to version 5 of the 2A25 algorithm). This difference is mostly
due to the change on N∗0 value. For the same effective reflectivity, the Marshall-Palmer coefficient
give a water content estimate lower by approximately 12-16 % for stratiform and 37-38 % for
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convective. This emphasizes the high sensitivity of PR-based water content (and even more rain
rate) to the drop size distribution.
As mentioned above, we decided to take as “surface rain” the rain rate at 2 km altitude
because PR exhibits a region with no useful reflectivities below 1.5 km on the edges of the swath
due to ground clutters. A +10 % correction factor is used on the rain rates in mm.hr−1 at 2
km altitude to account for the change in air density between 0 and 2 km altitude as proposed
by Iguchi et al. (2000). This 10 % correction factor does not relate to any assumption on the
shape of the profile below 2 km altitude but just on the air density effects. The rain rate we use
throughout the present paper is not the actual surface rain rate and does not contain any other
physical assumption than the DSD chosen to set up the Z−R, k−Z, and R−W relationships.
2.3 Processing of the TMI channels
The spatial resolution of the TMI channels varies dramatically from 7x5 km at 85 GHz to
37x63 km at 10 GHz. This raises a problem in terms of field-of-view characteristics : the average
rain rates within an 85 GHz pixel and the corresponding 10 GHz pixel can be completely non-
correlated. Also, it was observed that the 85 GHz channel could be substantially nosier than the
lower channels, either due to the geometry of the instrument having a lower beam efficiency at
85 GHz (Kummerow et al., 1998) or due to its nature essentially sensitive to the highly irregular
ice field. Thus, we arbitrarily decided to substitute each 85 GHz pixel with the distance-weighted
average of its 15 closest neighbors, keeping the standard deviation of this averaging as an index
of the horizontal texture of the 85 GHz brightness temperatures. This texture is known to be
a possible estimator of the convective character of an observed cell (Hong et al., 1999). This
smoothing of the 85 GHz horizontal field naturally reduces the spatial resolution of this channel,
bringing it closer to the resolution of the 37 GHz channels.
At the other end of the resolution problem is the low frequency channels coarse spatial re-
solution. Various authors performed a series of studies on de-convolution techniques to enhance
the spatial resolution of lower channels (Farrar and Smith, 1992, Bauer and Bennartz, 1998).
Although convincing, in the present study no such technique was used. It is probable that at
least a de-convolution of the 10 GHz channel might improve the correlation of this particu-
lar channel with the surface rain rate at the resolution of the 37 GHz channel. The 10 GHz
channel, because it has really large footprints is very affected by beam-filling problems and the
non-homogeneous distribution of the rain, while it is the most sensitive channel to surface rain
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rates. The drawback of de-convolution approaches is the increasing of the noise level that comes
along. It was showed that this effect can be controlled (e.g. Bauer and Bennartz, 1998) by using
a thresholding technique. For this reason, future versions of the retrieval algorithm will more
likely include such de-convolution techniques at 10 GHz, bringing at least the 10 GHz closer to
the resolution of the 19 GHz channel.
3 Retrieval method description
3.1 Database characteristics
The database of this first version of the algorithms is made of rainy situation (as detected
by PR) observed over the globe during randomly selected periods in February and August 1998,
January and August 1999 and 2000. It represents about 35000 profiles distributed over a 200
different orbits. The histogram of the surface rain rates situation included in the database is
presented Fig. 2.5 and is assumed to be statistically representative. The type of rain systems used
in the database were neither filtered nor selected but a few cases of tropical cyclone situations
were added. Most of the systems represented in the base are oceanic MCSs and mid-latitude
(30-40◦) oceanic front bands.
Fig. 2.5: Histogram of rainrates in the database.
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Lower rain rates are the most common and higher rain rates (above 25 mm.hr−1) are weakly
represented. Rain rates with a few occurrence are observed between 30 and 52 mm.hr−1. Rain
rates with only one occurrence are recorded above 52, up to the maximum observed rain rate
that is about 78 mm.hr−1. Although the minimum detectable rain rate by PR is given by PR
sensitivity (about 17 dBz or 0.1 mm.hr−1), rain rates below this threshold are present in the
data base due to the spatial averaging from PR resolution to 37 GHz TMI resolution.
It is probable that some situation of very light uniform rain might not be represented, being
considered by the radar as non-raining. These situations are probably marginal and will not
bias the results except if warm rains and other shallow convection are part of this category. No
systematic studies were performed to insure that such types of precipitation are represented in
the database, but low rain (below 0.5 mm.hr−1) represents more than 50 % of the total database.
These low rain rates are statistically the most common and also they might represent a wide
range of variations of the lower frequencies TBs due to the secondary parameters like sea surface
temperature, water vapor content, freezing level variations etc . . . This increases dramatically
the size of the database. This is why we decided to work with emissivity and scattering indices
(as explained in the next section), which reduces the intrinsic sensitivity to these extra parame-
ters.
3.2 Retrieval Algorithm Principles
The retrieval algorithm is based on the Bayes theorem and this type of techniques is ex-
tensively described in Kummerow et al. (1996, 2001) and Olson et al. (1996). Furthermore, to
minimize the influence of the surface variability we followed the suggestion of Petty (1994) and
Kummerow et al. (2001) using the scattering indices Sj , where j stands for 37 and 85 GHz and
the emissivity indices Pi where i stands for 10, 19, 37 and 85 GHz. These variables are defined
as :
Pi =
∆Ti
∆TClri
(2.11)
with ∆Ti being the brightness temperatures difference TiV −TiH and TClri being the correspon-
ding TB of the nearest precipitation-free pixel, and :
Sj = PjTClrjV + (1− Pj)Tc − TjV (2.12)
with Tc = 273K.
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Then, substituting the vector of measured brightness temperatures TObs by the corresponding
vector of indices XObs (X standing for the two Sj and the four Pi), it comes that the probability
that a given rain profile W is associated with a measurement is expressed as :
E(W ) = 1A
∫ ∫ ∫
. . .
∫
WDbase exp [−0.5 (XObs −XDbase(WDbase))T (O +M)−1
(XObs −XDbase(WDbase))] dW (2.13)
where XDbase is the vector of indices set in the database associated with the rain profile WDbase,
(. . .)T stands for the transpose of a vector, and O is the observation error covariance matrix
and M is the error covariance matrix associated to other sources of errors. A is a normalization
factor defined as :
A =
∫ ∫ ∫
. . .
∫
exp [−0.5 (XObs −XDbase(WDbase))T (O +M)−1
(XObs −XDbase(WDbase))] dW (2.14)
Finally, this expression is reduced using the Monte-Carlo method where the integral in (2.13)
is evaluated over a large number of realizations of the retrieval parameters. It is also assumed
that the O and M are diagonal, i.e the errors are uncorrelated. Hence :
W =
∑
k∈Dbase
Wk
A
exp
∑
l=1,6
−0.5 1
σ2l
(XlObs −XlDbase)2
 (2.15)
where l varies from 1 to 6 to account for the two Sj and the four Pi.
In the present case where there is no model-related errors, the M matrix vanishes and the
σ2l are the diagonal elements of the O matrix, assuming that the observation errors between
two channels are uncorrelated. Setting a numerical value for these σ for each of the channel is
a difficult task. Kummerow et al. (1998) gives the values of the calibration and sensitivity for
the different instruments which can be a base to state the possible values for the σl. L’E`cuyer
et al. (2001) provide an estimates for this variance co-variance matrix based on objective error
calculation. In our case, it was possible to calculate these elements from the data and the used
values are reproduced on Table 2.4.
As these errors are slightly rain rate dependent, we used a simple polynomial interpolation to
avoid discontinuity between the different rain regimes. As one might notice from Table 2.4, the
empirical values prescribed are slightly larger than those prescribed by the objective calculation.
This might be due to the extra uncertainty introduced from the PR measurements themselves.
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P10 P19 P37 P85 S37 (K) S85 (K)
a0 0.13772 0.20154 0.23326 0.21260 4.018 16.623
a1 -0.00101 -0.00315 -0.01135 -0.00567 0.376 0.232
a2 — — 0.0001419 0.0000673 — —
L’E´cuyer 0.059 0.049 0.039 0.08-0.16 4.6-14.0 12.6-20.8
Tab. 2.4: Empirical Variances-Covariance error matrix elements as a polynomial function of rain rate R : σ =
a0 + a1 ∗R+ a2 ∗R2.
All the σl(R) are found to be decreasing functions of R excepted for the P37 and P85 which
appear to be best fitted with a slightly parabolic shape. This tends to show that as the rain
rate increases, the correlation of the Pi with the rain rate increases and tends to compensate the
reduced number of profiles. For the lowest rain rates, the 10 GHz offers the smallest covariance
but also the smallest decrease with rain, remaining almost constant. P19 and P37 are close at
both ends of the rain range but the latter exhibits a fast decrease and then a slow increase while
the former decreases regularly. P85 is actually almost constant over the whole rain range with
simply a slight decrease in the middle. The two Sj are slowly increasing with rain rate as if the
scattering signature was somehow not very well correlated with surface rain which makes sense
but is also contrary to what is usually accepted as a good signature for intense rain. Horizontal
transport of ice crystals and the instrument geometry (52o incidence angle) might contribute to
this effect.
3.3 Quality of retrieval
A subset of rain situations similar to those used for the database was set apart for quality
testing purpose. The subset is made of about 26500 pixels extracted from May 2001 from orbits
#19873 to orbit #20071. Fig. 2.6 shows the total scatter plot of the retrieved rain vs. the initial
(expected) rain.
The match is globally good but the point are scattered. The linear regression line shows that
the retrieved rain tends to underestimate the higher rain rates and slightly overestimate the
lower end of the scale.
This has to be completed with Table 2.5 that shows the quality of the retrieval as a function
of the surface rain rate. The low-bias nature of the developed algorithm is clearly visible in these
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Fig. 2.6: 2-dimensional histogram of retrieved rain vs. PR-computed rain. The contours represent the number
of points in the considered rain interval. Solid thick contour is the 1 point contour, other contours are
labeled. The solid line is the x=y line and the dashed line stands for the linear regression.
results. For each surface rain intervals the mean retrieved rain and the bias with respect to the
so-called PR reference rain is given. The algorithm was optimized to have smooth rain fields with
a low total bias. This is reached because of compensating effects between the underestimation
of the higher rain rates and the over estimation of the lower rain rates : the algorithm shows
a tendency to underestimate the rain above 5 to 6 mm.hr−1 and overestimate the rain below
1 mm.hr−1. The respective number of point (see database “natural” histogram on Fig. 2.5)
compensate for relative importance of the bias (e.g. a lot of low-biased pixels compensate for a
few high-biased ones). On the other hand, the standard deviation of the bias for each class of
rain remains high, which means that the pixel-to-pixel comparison will not always be very good
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Rain Interv. # pixels < Bias > < Retrieved > < Expected > < σBias >
30.0-15.0 125 -5.903 13.176 19.079 5.605
15.0-10.0 305 -2.857 9.095 11.952 4.114
10.0- 8.0 268 -1.767 7.069 8.836 2.964
8.0- 6.0 470 -1.005 5.910 6.915 2.650
6.0- 5.0 423 -0.751 4.718 5.469 2.274
5.0- 4.0 633 -0.558 3.901 4.458 2.040
4.0- 3.0 1109 -0.326 3.141 3.466 1.586
3.0- 2.0 1883 -0.115 2.339 2.454 1.365
2.0- 1.0 4250 0.062 1.489 1.427 0.934
1.0- 0.5 4810 0.128 0.850 0.723 0.620
0.5- 0.0 12311 0.123 0.336 0.214 0.418
Total Sfc. R : -0.052 1.209 1.261 1.297
Tab. 2.5: Global performances of Brain (all values in mm.hr−1) except for the # of pixels
and explains the scattering of figure 2.6.
The underestimate comes from the saturation regime leading to ambiguous solution : the
same TB vector representing very different rain rates. These rain rates having the same probabi-
lity are averaged, which leads to a intermediate value not representing the true rain situation. As
the rain rate increases, the polarization signal arising from the ocean surface polarized emissi-
vity is no longer seen which correspond to the moment where scattering progressively overtakes
emission and as such, the brightness temperatures reach their maximum (e.g. about 272 K for
TRMM 10 GHz channel over ocean). If the rain rate continues to increase, scattering lowers the
brightness temperature leading to situation where the same value represents two very different
rain rates.
A solution to overcome this effect is used in some retrieval techniques. For instance Hong
et al. (1999) have shown that it is possible to estimate the “convectiveness” of pixels either
from a combination of TB or on the texture of the TB field (Olson et al. 2001b). This divides
the rain systems into convective intense rain and stratiform moderate-to-low rain rates. That
classification helped to develop the concept of “distance to convection” which is like an a-priori
information on how intense should be the rain. Such a technique was not used here because we
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Rain Range # pixels < Retrieved > < Expected > < Bias >
30.0-15.0 11 16.918 22.774 -5.856
15.0-10.0 10 11.949 12.837 -0.888
10.0- 8.0 5 8.531 9.146 -0.615
8.0- 6.0 32 8.182 6.768 1.414
6.0- 5.0 20 5.759 5.537 0.223
5.0- 4.0 22 5.750 4.461 1.288
4.0- 3.0 24 4.751 3.437 1.314
3.0- 2.0 40 3.311 2.483 0.828
2.0- 1.0 44 2.420 1.460 0.960
1.0- 0.5 42 1.413 0.743 0.670
0.5- 0.0 108 0.689 0.162 0.528
Total Bias S. Dev.
Total Sfc. R : 0.205 4.082
Tab. 2.6: As for Table 2.5 but for the case of Bret
wanted to really quantify the impact of the database representativeness.
Another possible source of error arises from the low rain rates that might be biased because
of the detection threshold of the PR as explained at the beginning of section 3.
The evolution of the relative error of the algorithm with respect to the PR rain considered as
a reference is also shown on Fig. 2.7. It clearly shows the high uncertainties associated with the
low rain rates very well represented in the database but extremely sensitive to external effects
like sea surface temperature, cloud presence, water vapor profile or temperature profile. The
the relative error drops when the TB signal reaches its maximum correlation with rain between
1.5 to 7 mm.hr−1. Within this range of rain intensity, the relative error remains below 15%.
Then it begins to increase again to reach an average of 30% underestimate for 20 mm.hr−1 and
above. At the same time, the standard deviation of the error, shown also on Fig. 2.7 increases
almost linearly with the rain rate, showing the ambiguous nature of the measured signal and the
diminishing representativeness of the database for the highest rain rates. One must remember
the hypothesis that allowed to simplify (2.13) into (2.15) that stated that the distribution of
probability in the database was natural.
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Fig. 2.7: Evolution of the relative error (solid line, left-hand axis) and its standard deviation (dashed line, right-
hand axis) as a function of rain rate intensity.
4 Results
4.1 PR-related variables
Bret was a small intense hurricane that formed on 18th of August and dissipated on the
25th (Lawrence and Kimberlain, 2001). Bret crossed through the Gulf of Mexico from the West
of the Yucatan Peninsula to the Southern coast of Texas. The minimum central pressure was
estimated at about 942 hPa on the 22nd. At this moment, the maximum sustained surface wind
speed was estimated at about 64.3 m.s−1. The hurricane force winds confined to a narrow radius
of about 55-75 km on the northern half and a radius of about 20 to 40 km on the southern
half. On the 21st of August took place a very good over-pass of TRMM (orbit #9967) while the
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system is still out of the influence of the Texas shore, right when the Hurricane was experiencing
a important strengthening. During this over-pass the hurricane was caught in the field of view
of both the PR and the TMI.
Fig. 2.8: Horizontal cross section of PR reflectivity at 2.5 km altitude. Shades of grey stand for 15, 25, 35, 45
dBz respectively from darker to lighter.
Fig. 2.8 shows the horizontal cross-section of the PR-measured effective reflectivity as found
in the 2A25 algorithm. The eye of the storm is clearly visible, free of precipitation and surrounded
by an eyewall that contains the maximum of activity with signatures of reflectivities above 45
dBz located in the Western to North-Western quadrant. The actual maximum reflectivity of the
scene is 54.71 dBz. A series of rain bands are observed in the Western and Southern sectors that
seem to surround the intense eyewall. Their reflectivities are between 35 and 45 dBz. Then spots
or bands of reflectivities above 35 dBz are scattered over the whole system, embedded in the
25 dBz contour. This last reflectivity contour shows two spiraling bands in the North-Western
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and South-Eastern quadrant, the former being just on the edge of the swath. On the Eastern
quadrant, a spot of 35 to 45 dBz is embedded in a thin line of 25 to 35 dBz reflectivities. This is
probably also a spiraling band only partially within the field of view. The 15 dBz contour shows
the PR detection threshold and as thus, the boundaries of the rain region, as seen by the radar.
Finally scattered rain is detected on the North-Western part of the domain, next to the shore,
with maximum reflectivities of the order of 30 dBz.
Fig. 2.9: Horizontal cross section of PR-based Convective/Stratiform classification. Shades of grey are : -light :
convective ; -intermediate : stratiform ; -dark : unclassified or non-raining.
The convective / stratiform (C/S) classification of the PR pixels is shown on Fig. 2.9. As
mentioned in section 2.2, this classification is based both on the vertical and horizontal structure
of the reflectivity field. The vertical texture indicator relies on the presence of a brightband signa-
ture, indicating a stratiform region. The horizontal texture indicator relies on the heterogeneity
of the reflectivity field in the convective zones. The presence of a brightband is preponderant
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over the horizontal texture indicator. The C/S pattern exhibits a broad convective region in the
Western part of the eyewall, almost completely surrounding the eye. Apart from this large region,
the rest of the convection is spread as convective spots predominantly on the North-Eastern side
of the system. This configuration is classical for hurricane, where most of the precipitation is
stratiform except in the eyewall and in the spiraling bands eventually.
Fig. 2.10: Horizontal cross section of PR 2.5 km rainrate. Increasing shades of grey stand for 0, 5, 10, 20 and 30
mm.hr−1 respectively.
Fig. 2.10 shows the horizontal cross section of the rain rate as calculated using (2.10), (2.9)
and the C/S classification to determine whether to use one or the other set of coefficients provided
in Table 2.2. The rain field shows about the same structures as the reflectivity field, but with
a somewhat different emphasis due to both the logarithmic scale of the dBZ and the use of
a power law to convert dBZ to mm.hr−1. The 30 mm.hr−1 contour corresponds to the active
region of the eyewall, plus 3 spots in the South-Eastern band close to the eyewall. All of these
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regions correspond to convective pixels in the C/S classification. The maximum measured rain
rate is 166 mm.hr−1, which at 4.4 km resolution is questionable, yet plausible in a very intense
hurricane environment. Light rain rates between 0 and 5 mm.hr−1 extend over the most part
of the system. These light rain rates correspond mostly to stratiform precipitation as shown on
the C/S classification. Some more intense rain (5 mm.hr−1 contour and cells of 10 mm.hr−1
contour) are present in stratiform region, in the South-Western part of the outer band.
Fig. 2.11: Horizontal cross section of PR rainrate at 37 GHz resolution. Increasing shades of grey stand for 0, 5,
10, 20 and 30 mm.hr−1 respectively. The white star is the location of the maximum while the white
crosses are the reference the cross section showed on Fig 2.13.
Having the inner eyewall classified as convective with more intense rain and the outer one
classified as stratiform with still intense rain is expected, because the former is an intensifying
structure, while the later is a previously intense rain region in its decaying phase. Hurricane are
interesting systems to study because their structure is well defined and you can identify a wide
variety of regions with their specific character. The overall structure of the hurricane as seen by
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the PR is consistent with what you would expect from an intense small hurricane right before
it experiences an intensification period. Nonetheless hurricane environment is very specific. The
sea surface might be extremely rough and it is possible that the surface reference technique
(Meneghini et al., 2000, Iguchi et al., 2000) is not correcting properly the attenuation in such
condition. One has to keep in mind that the very high rain rates (above 100 mm.hr) isolated
pixels might result from over-corrected attenuation.
Fig. 2.11 shows the rain estimated from PR computed at the resolution of the 37 GHz channel
(≈ 12x12 km2). The loss of structure definition is obvious and the dynamic range is also affected
since the maximum is now close to 50 mm.hr−1. The main features are kept, with the maximum
rain region located in the western quadrant of the eyewall which correspond very clearly to the
region identified as convective in the Fig. 2.9. The weaker rain region in the eastern part of
the eyewall is still very visible but the small spiraling rain band on the southwest was averaged
within the rest of the eyewall.
4.2 TMI brightness temperatures
Fig. 2.12: a. 10 GHz horizontal (10H) channel over Hurricane Bret. Increasing shades of grey stand for 100., 130.,
150., 180., 200., 230. and 250. K respectively. The white triangles are the best estimate of trajectory.
b.Same but for 85 GHz horizontal (85H). Increasing shades of grey stand for 170., 200., 230., 260. and
290. K respectively
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The brightness temperatures show also the same asymmetric structure for the system. The
10 GHz horizontal (Fig. 2.12 a) shows (over the ocean) a maximum emission on the Northwestern
quadrant. The poor resolution of this channel does not help to resolve the thin structures of
Bret : neither the eyewall nor the eye can be seen on Fig. 2.12 a and the hurricane itself appears
as a warm round shaped spot on the cold oceanic background.
Then the 85 GHz horizontal (Fig. 2.12 b) exhibits much more detailed structures, with
strong scattering inside the eyewall and lighter scattering in the surroundings. This scaterring
is probably due to dense ice particles presence lifted in the updrafts. One can notice that the
large region of intense scattering in the south-western part of the eyewall is shifted with respect
to the maximum rain detected by the radar. This is an effect of the strong radial advection of
ice particles by the tangential wind : the convective cells are tilted along the wind flow. Then,
lightest ice particles like snow particles are transported in the surroundings of the eyewall.
Notice also that TB is warmer near the periphery of the eyewall than in the surroundings
(260 K contour surrounding the system). This means that as we get closer to the center of the
storm, there is more emission which most probably correspond to an increase in water vapor
content due to vertical transport. Then as we get closer to the center, the scattering regime
due to the presence of denser ice particles becomes predominant and the TB drops down. These
warmer temperature spots with a cold core are also clearly observed on the three cells in the
north-eastern quadrant.
The other temperatures are not represented as the comment would not change much : as
the frequency increases, the spatial resolution increases and the saturation regime is reached
extends on larger areas.
A cross section along a fixed pixel number (pixel 58 in TMI scan) is presented on Fig. 2.13 top
panel. This illustrates also the differences in spatial resolution for the different channels. P10
exhibits a clear signature of the hurricane presence but no information on mesoscale structure
except the asymmetry of the eyewall, while P19 shows clearly the eyewall, the eyewall asymme-
try and the eye and some local maximum in the surroundings. The S85 and S37 exhibit quite
detailed structures. It is important to notice the shift between the location of the storm center
as seen by both Sj and P19. On this figure the TMI direction of view is from upper left to lower
right hand side.
4.3 TMI-retrieved rain and comparison
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Fig. 2.13: Cross section along the white crosses of Fig 2.11 and 2.14 : Upper panel is for emission/scattering
indices as P10 (solid), P19 (dotted), S37 (dashed), S85 (dot-dashed). Lower panel is for retrieved rain
as BRAIN surface rain (solid) and PR rain estimates averaged to TMI 37 GHz resolution (dashed).
Fig. 2.14 presents the TMI-retrieved surface rain rate that can be compared directly to
Fig. 2.11 keeping in mind the limited swath of the PR. The retrieved rain shows a good agreement
with the PR-computed rain. The maximum rain intensity is 34 mm.hr−1 (48 mm.hr−1 for PR
averaged), located very close to the detected PR maximum. The retrieved 20 mm.hr−1 contour
has an extension close to the 30 mm.hr−1 contour of the PR. The retrieved 30 mm.hr−1 contour
correspond somewhat to the 35 mm.hr−1 contour of the PR (not displayed). Extension of the 10
and 5 mm.hr−1 contours are similar for both the PR and the retrieved field. The rain/no-rain
limit defined by the 0.1 mm.hr−1 contour line are in excellent agreement, even for most of the
near coastline region.
The eye itself is very slightly shifted to the west and shows some light rain rate which is an
obvious artifact. In the case of Bret, the eye is well marked but rather small and thus poorly
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resolved by most channels but the 37 and the 85 GHz. This residual rain in the eyewall is due to
the lower channels showing some emission signal through contamination by the eyewall rainfall.
Fig. 2.14: Same as Fig. 2.11 but for the rain rate as retrieved by the algorithm from the TMI brightness tempe-
ratures.
These features are also seen on Fig. 2.13 bottom panel where a comparison of the retrieved
and expected (PR) rain rates is presented along a constant TMI pixel number (58, white crosses
on Fig. 2.11 and 2.14). The structures of the rain fields are very similar on both sides of the
eyewall, even if the intensity on of the maximums are clearly different. Notice that the retrieved
rain is slightly overestimated on the left hand side of the eyewall while it is in very good agreement
on the right hand side. Notice also that the gradients are very well reproduced everywhere except
for the maximum.
In terms of rain structures, the retrieved rain and the PR rain are in good agreement, even
if there are some local differences. Fig. 2.15 presents the total pixel-to-pixel comparison between
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Fig. 2.15: Comparison of the TMI-retrieved rain rate (“Retrieved Rain”) and the PR-based rain rate (“Expected
Rain”). Error bars are provided for the 1σ a-priori database error.
TMI and PR-averaged surface rain. The displayed error bars are 1 σ within the database selec-
tion (standard deviation of the matching profiles in the database). The agreement is, once again
pretty good, but the local error can be important. this comes from our personal choice of empha-
sizing a low total bias which increases the bias standard deviation and gives more structure to
the retrieved horizontal field. From 0. to 20 mm.hr−1, there is a clear overestimation of the rain
(e.g. 10 mm.hr−1 retrieved for 7 expected) and above, there is a slight tendency to underestima-
tion. This is completed with Table 2.6 which shows the bias between the PR and the retrieved
rain rates by class of rain. The total bias is less than 10 % while it is close to -26 % for the high
end of the rain intensity and is close to 326 % at the low end. This might be the effect of the very
specific surface conditions that affect the low rain rate estimate even when using the emissivity
and scattering indices. The minimum bias is reached for rain regimes around 5 to 6 mm.hr−1
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which is rather classical. The results for the specific case of Bret, a small intense hurricane,
remain quite close from the results obtained for the test database and presented on Table 2.5.
It is interesting to notice that in their comparison between the rain estimated with an airborne
radar on NOAA-P3 and those from TRMM PR, Ferreira et al. (2001) found a overestimate of
the PR rain of the order of 14.2 mm.hr−1 for the heavy convective rain and an overestimate of
about 0.2 mm.hr−1 for the stratiform rain. This would indeed make our algorithm close to the
results of the P3 rain estimate specially for the higher rain rates and confirm the overestimate
given by our method for the low rain rates.
5 Conclusions and perspectives
The present study focuses on the problem of database representativeness for a TMI-based
rain retrieval algorithm. Using an approach derived from the Gprof algorithm, we implemented
a database made of co-located TMI brightness temperatures and PR surface rain estimates to
elaborate a database. This database was split in two and we kept one of the piece for the retrieval
process and the other one for reference and error estimates.
The co-located data are processed so that the coherence between the radar and the radiome-
ter are preserved in terms of geometry, resolution and hypothesis on the drop-size distribution
characteristics. The radar data are processed so that their final resolution is downgraded to the
37 GHz of the TMI. A variety of randomly selected rain situations are used, covering all ranges
of oceanic latitude and longitude and 2 months are used : February and May 1998. Some other
cases (hurricanes from August 1998 or 2000) are added to complete the representativeness.
The noise-affected 85 GHz channel is slightly averaged for smoothing and to be more consistent
with the resolution of the 37 GHz, that is the base resolution of our retrieved products. The
brightness temperatures are converted into emissivity and scattering indexes to reduce the un-
desired sensitivity to secondary variables such as surface emissivity and water vapor profiles,
specially for the lowest rainrates. The error variance relevant for Bayesian/Monte-Carlo type
of retrieval is then estimated from the database itself and reduces to the observation errors for
both instruments and some secondary errors due to co-location.
The test part of the database is used to asses the performances of the algorithm and to optimize
the size of the retrieval part of the database. A size of about 35,000 profiles appears to be the
best compromise between representativeness and convenience. Bigger database do not seem to
improve dramatically the quality of the results which remains very dependent on the error va-
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riance used. The total bias remains low but there are compensating effects between the slightly
overestimated low rain rates and the underestimated high ones. The error varies from +60%
for 0.1 mm.hr−1 to -30% for 20 mm.hr−1 with a minimum around 2 mm.hr−1. The standard
deviation of the error increases almost linearly with the rain rate as we chose to have the lowest
possible total bias even if very intense rain rates might be underestimated.
The case of hurricane Bret is then used as a test case to see how good could be the retrieval on
a hurricane situation where rain could be very intense and surface condition very specific. Bret
(1999) presents the advantage to be a well studied system with also available airborne radar data
that will eventually be used for validation at a later stage. It was also a small intense hurricane
with a marked asymmetry in its structure when observed by TRMM on the 21st of August.
We showed that the retrieval algorithm is capable of providing a coherent rain field with a well
reproduced asymmetry. The maximum rain intensity is placed close to the right location if not
exactly on the same pixel as the PR. The heavy rain are underestimated as expected but the
total bias is low even in this specific hurricane situation (some hurricane situations are included
in the retrieval database). This gives some hope for future application involving the calculation
of derived products such as energy budgets.
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2.2.4 Comple´ment et conclusion sur la validation
Afin de quantifier l’erreur de restitution de la pluie de surface, on a divise´ les taux de pluie
de la base de donne´es en 3 classes d’intensite´ diffe´rentes. Puis, on a estime´ la contribution de
chaque classe d’intensite´ en terme de proportion des profils pre´sents dans la classe par rapport
au nombre total de profils de la base de donne´es. D’autre part, on a e´galement de´termine´ la
proportion de pluie totale dans la classe par rapport a` la quantite´ de pluie totale de la base de
donne´es. Cette e´tude a e´te´ mene´e sur la totalite´ des 79 557 profils disponibles (cf tableau 2.7). Les
profils de la classe (0 - 1 mm.h−1) repre´sentent 44.9 % des profils de la base pour seulement 8.9
% de la pluie, ce qui signifie que le biais introduit par une mauvaise estimation des faibles pluies
est minime. D’autre part, la classe (1 - 10 mm.h−1) correspond a` la classe d’intensite´ dominante
(51.9 % des profils totaux) et repre´sentent 68.2 % de la pluie. Une mauvaise estimation de ce
type de pluie induit donc un biais important. Finalement, la classe (10 mm.h−1 et au-dessus) ne
repre´sente que 3.3 % des profils pre´sents dans la base, mais constitue tout de meˆme 23 % de la
pluie totale ce qui n’est pas ne´gligeable. Finalement, les erreurs d’estimation sur les plus forts
taux de pluie induiront les biais les plus forts dans la mesure ou` les erreurs relatives dans cette
classe sont assez e´leve´es (cf section 2.2.2)
Classe de pluie % de profils % de pluie
en mm.h−1 par rapport par rapport
au nb de profils total a` la pluie totale
0 - 1 44.9 8.9
1 - 10 51.8 68.2
10 and above 3.3 23.0
Tab. 2.7: Etude comparative en terme de proportion de diffe´rentes classes d’intensite´ de pluie de la base de
donne´es. (Nombre total de profils de la base : 79557).
Par ailleurs, une analyse comparative des mesures du radar spatial PR de TRMM et des
radars ae´roporte´s P3 de la NOAA au sein des cyclones Bonnie et Bret a e´te´ faite dans le
cadre d’un travail de the`se (Ferreira 2001). Le tableau (2.8) fournit les re´sultats obtenus dans
l’intervalle [2 km ; 4 km] des comparaisons entre les re´flectivite´s (Z) et les taux de pluie R de´livre´s
par le PR et par le P3. Les taux de pluie obtenus a` partir des donne´es du radar P3 ont e´te´ estime´s
dans le cadre de la the`se de Oury 1997 (collaboration avec B. Black). Il utilise alternativement
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Parame`tres Moyennes Ecart types
Pluie-C Pluie-S Pluie-T Pluie-C Pluie-S Pluie-T
(ZTRMM -ZP3) (dB) 5.5 2.3 3.7 6.4 6.9 6.8
(RkR-RP3) (mm/h) 13.7 1.3 8.8 31.0 6.3 22.0
< RP3 > (mm/h) 12.8 5.4 8.7 - - -
< RkR > / < RP3 > 2.07 1.24 2.01 - - -
Tab. 2.8: Valeurs caracte´ristiques (moyennes et e´carts types) des re´flectivite´s Z et des taux de pluies R de TRMM
(version 5 pour Z et relation k-R pour R) et par l’algorithme associe´ au radar ae´roporte´, dans le domaine
de comparaison au sein du cyclone Bret. Ces valeurs ont e´te´ de´termine´es dans l’intervalle [2 km ; 4 km],
pour les pluies stratiformes, convectives et totales (stratiformes + convectives). D’apre`s Ferreira (2001).
une me´thode dite hybride et la me´thode “stereoradar dual beam” dont l’excellente qualite´ a e´te´
valide´e (Oury et al. (1999)). Ces re´sultats nous donnent un ordre d’ide´e sur la validite´ des taux
de pluie de surface estime´s par le PR puisque l’on a choisi de prendre le taux de pluie a` 2 km
corrige´ d’un facteur + 10 % (cf section 2.2.2).
Pour TRMM, la re´flectivite´ est celle du produit standard de TRMM. Les taux de pluie
obtenus a` partir des re´flectivite´s de TRMM utilise la relation k-R de´finis dans la section 2.2.2
d’une part et l’agorithme associe´ au radar ae´roporte´ pour les re´flectivite´ du P3. Les diffe´rences
moyennes < ∆Z >= ZTRMM − ZP3 dans le cas de Bret atteignent 2.3 dB (version 5) avec des
e´carts types (σ) de 7 dB pour les pluies stratiformes et 5.5 dB et des σ de 6.4 dB pour les pluies
convectives. Pour les pluies stratiformes, on observe une sur-estimation du taux pre´cipitant
restitue´ a` l’aide d’une relation k-R (< ∆R > = RTRMM -ZP3 = 1.3 mm.h−1) vis a` vis des
mesures du radar ae´roporte´. Pour les pluies convectives, en revanche, un nette surestimation du
taux pre´cipitant est a` noter (< ∆R > = 13.7 mm.h−1), ge´ne´rant une surestimation totale de
< ∆R > = 8.8 mm.h−1. Les e´carts types quant a` eux sont assez e´leve´s, environ 7 dB pour les
re´flectivite´s. En ce qui concerne les e´carts types sur les taux de pluies, ils atteignent 30 mm.h−1
pour les pluies convectives et 6.3 mm.h−1 pour les pluies stratiformes, induisant ainsi un e´cart
type total de 22 mm.h−1.
Finalement, on a une tendance ge´ne´rale a` la sur-estimation de la pluie par le PR par rap-
port au radar du P3 et ce particulie`rement dans les re´gions convectives. Au sein de phe´nome`nes
me´te´orologiques aussi violents que les cyclones, les vents de surface sont en effet susceptibles
de modifier la rugosite´ de la surface oce´anique situe´e en dessous des cellules convectives princi-
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palement. Or la correction de l’atte´nuation dans le cas du PR utilise la variation de l’e´cho de
surface pour estimer l’atte´nuation totale le long d’une vise´e. Cette atte´nuation inte´gre´e le long
d’un trajet sert ensuite de condition aux limites pour restituer le profil lui-meˆme. Si le signal de
surface est perturbe´ trop fortement par les conditions cycloniques, on peut imaginer que l’on a
une augmentation artificielle de la re´flectivite´ du PR en raison du traitement de l’atte´nuation
propre au cas convectif.
2.3 Restitution du champ 3D de pluie
La structure 3D de la pluie peut-eˆtre restitue´e de la meˆme manie`re que la pluie de surface
puisque le profil associe´ a` un taux de pluie donne´ et son vecteur de TBs sont stocke´s dans la
base de donne´es. Dans une premie`re partie, on explique comment comple´ter la base de donne´es
avec les profils 3D de contenus en hydrome´te´ores. On expose ensuite comment quantifier l’erreur
de restitution.
2.3.1 Enrichissement de la base de donne´es
Le PR est peu sensible a` la phase glace de par le choix de sa fre´quence et de sa faible sensibi-
lite´. Pour l’essentiel, seuls les profils de pre´cipitations liquides de´rive´s des profils de reflectivite´s
du PR au voisinage et en-dessous de l’isotherme 0◦C sont utilisables. Ces profils de pre´cipitations
liquides sont donc restitue´s a` l’aide de la me´thode de´crite dans la section 2.2.2. Or, afin de cal-
culer les profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente, il est ne´cessaire de restituer
des profils verticaux des diffe´rentes espe`ces d’hydrome´te´ores : neige roule´e, neige, nuage liquide,
nuage glace. Pour ce faire, on utilise une approche similaire a` celle utilise´e dans BRAIN et repo-
sant e´galement sur une base de donne´es pour fixer les autres parame`tres dont on a besoin. Ainsi,
une base de donne´es de profils de nuage/pre´cipitation (liquide et glace) est ge´ne´re´e a` partir de
simulations de mode`les de nuage me´so-e´chelle de´crites dans Viltard et al. (2000). Ces profils sont
extraits a` diffe´rents intervalles de temps des simulations afin d’e´chantillonner une plus grande
varie´te´ de situations. On recherche dans ce jeu de donne´es pour chaque profil de contenu en
eau restitue´ a` partir des mesures du PR, le profil associe´ des variables atmosphe´riques afin de
comple´ter la base de donne´es initiale. Les contenus en eau juste en dessous de l’isotherme 0◦C
sont pris en conside´ration avec un poids supe´rieur a` ceux proche de la surface. En effet, lorsque
l’altitude diminue, la confiance dans la re´flectivite´ corrige´e de l’atte´nuation diminue. Cela per-
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met e´galement de prendre en compte le manque de donne´es sur les bords de la fauche´e pre`s
de la surface. Etant donne´ un profil de contenu en eau restitue´ a` partir des mesures du PR, le
profil associe´ des variables atmosphe´riques est trouve´ dans la base a` l’aide d’une me´thode de
minimisation de type baye´sien. Le profil solution est une moyenne ponde´re´e de tous les profils
possibles dans la base de donne´es de mode`le : plus l’accord entre les contenus observe´s et simule´s
est bon, plus le poids qui lui est affecte´ est grand. La qualite´ de cet ajustement est discute´e dans
l’article de Viltard et al. (2000) et nous ne reviendrons pas sur cette question ici. Toutefois, en
annexe (B) une discussion sur la qualite´ des structures 3D ainsi cre´ees sera pre´sente´e a` travers
des simulations de TBs.
D’autre part, le PR est capable de fournir une information seulement la` ou` un signal de
pluie existe. Son seuil de sensibilite´ s’e´leve en effet a` environ 0.1 mm.h−1 (cf section 2.1.2). On
comble ce manque a` l’aide des TBs observe´es par TMI. On cre´e une petite base de donne´es
de profils atmosphe´riques non-pre´cipitants avec seulement des profils de nuage (liquide/glace),
de vapeur d’eau et de tempe´rature. Les tempe´ratures de brillances associe´es a` ces profils sont
alors simule´es a` l’aide du mode`le de transfert radiatif de´crit dans Viltard et al. (2000). Lors de la
restitution, quand le PR de´tecte un pixel sans pluie, un profil non-pre´cipitant est se´lectionne´ dans
la base suivant une me´thode de minimisation des diffe´rences entre les tempe´ratures de brillances
simule´es a` partir de ces profils et des tempe´ratures de brillances observe´es simultane´ment pour
chaque fre´quence. Ceci ne garantit pas la qualite´ des profils d’air clair mais minimise le biais
lorsqu’on simule des TBs. Dans le cas pre´sent, une restitution re´aliste de tels profils n’a pas
d’importance. Effectivement, on ne s’inte´resse qu’aux zones de pluie dans lesquelles on restitue
taux de libe´ration/absorption de la chaleur latente (QH). Par ailleurs, comme on ne
peut pas restituer les vitesses horizontales, on ne´glige les transports horizontaux.
Tandis que la re´solution verticale du produit standard de la re´flectivite´ du PR est de 250
me`tres le long de chaque vise´e, la re´solution verticale finale des profils d’hydrome´te´ores associe´s
a` ces re´flectivite´s et aux vecteurs de TBs est irre´gulie`re et comprend 14 niveaux d’altitude
seulement. Ces 14 niveaux ont e´te´ choisis arbitrairement pour re´aliser un compromis entre temps
de calcul, taille des structures caracte´ristiques et incertitudes sur les espe`ces pre´sentes : on a
ainsi un niveau tous les 500 me`tres dans les basses couches entre 0.5 et 4 km d’altitude, puis un
niveau tous les kilome`tres jusqu’a` 6 km, tous les 2 kilome`tres jusqu’a` 10 km et enfin seulement
deux niveaux entre 14 et 18 km d’altitude. Afin de re´duire le nombre de niveaux du champ de
re´flectivite´ initial a` ces 14 niveaux, un filtre vertical base´ sur la technique de Cressman (1959)
86
2.3. Restitution du champ 3D de pluie
est applique´. Ce processus de filtrage nous permet de diminuer les erreurs possibles re´sultant
des incertitudes sur l’altitude du radar duˆes a` de la taille des portes.
2.3.2 Re´sultats de l’inversion
La cohe´rence des mesures du PR et de TMI a e´te´ e´tudie´e dans Viltard et al. (2000). Des
tempe´ratures de brillance (TBs) ont e´te´ simule´es aux fre´quences et re´solutions de TMI a` partir
des profils estime´s a` l’aide des mesures du PR et comple´te´s de la manie`re de´crite dans la section
pre´ce´dente. Les auteurs ont ensuite compare´ les TBs ainsi simule´es avec les TBs observe´es.
Au final, la phase glace est tre`s difficile a` ajuster a` cause de la faible sensibilite´ du PR aux
pre´cipitations en phase glace et aux lacunes ge´ne´rales dans la connaissance de la microphysique
en phase glace. Comme indique´ pre´ce´demment, des e´le´ments de validation seront pre´sente´s en
annexe (B).
La structure tri-dimensionnelle des champs de pluie (et autres hydrome´te´ores) peut mainte-
nant eˆtre restitue´e de la meˆme manie`re que la pluie de surface. Ainsi en comparant les profils
de pluie estime´s a` partir de l’algorithme BRAIN et ceux restitue´es a` partir des donne´es radars
(toujours moyenne´s a` la re´solution du 37 GHz), on peut e´tudier la cohe´rence des mesures de
TMI et du PR. Dans la suite, on parlera de glace “restitue´e” par le PR par souci de simplicite´.
La figure (2.16) illustre un re´sultat de restitution de profils de contenus totaux en hy-
drome´tores (en g.m−3) sur une coupe verticale le long des croix de la coupe horizontale (2.11)
pour le panneau (a) et de la coupe horizontale (2.14) pour le panneau (b). Le panneau (a)
correspond au contenu en eau restitue´ a` l’aide du PR a` la re´solution du 37 GHz, tandis que
le panneau (b) correspond au contenu en eau restitue´ a` l’aide de BRAIN. De manie`re globale,
BRAIN restitue assez bien les caracte´ristiques avec une le´ge`re sous-estimation par rapport au PR
(re´fe´rence). L’asyme´trie est bien distincte avec une zone de plus faibles pre´cipitations a` droite de
l’œil qu’a` gauche. Observons maintenant en de´tail les deux graphiques en partant de la droite.
Dans la premie`re tranche, le PR restitue seulement de la glace entre 9 et 18 km alors que dans le
cas de BRAIN, on a bien restitution de glace mais en dessous de 5 km, on a restitue´ e´galement
de l’eau (environ 0.6 g.m−3 ). Ceci est probablement duˆ au faible seuil de de´tection du PR qui
ne de´tecte pas de pluie. Puis, nous nous trouvons dans le mur de l’œil. Dans les deux cas, on
observe une tour convective discontinue, c’est a` dire qu’entre 6 et 8 km, on a une diminution
des contenus. La partie glace est moins e´tendue pour la restitution a` l’aide de BRAIN avec un
maximum plus faible (1 g.m−3 pour le PR et 0.7 g.m−3 pour BRAIN). Dans les basse couches,
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Fig. 2.16: Coupes verticales des contenus en hydrome´te´ores (g.m−3) du PR a` la re´solution du 37 GHz (a) et
restitue´s a` l’aide de l’algorithme BRAIN(b).
.
on a une signature d’e´vaporation tre`s marque´e dans le cas du PR, tandis que pour BRAIN, on a
de la pluie jusqu’a` la surface et une signature d’e´vaporation plus faible en bas a` droite. Dans l’œil
du cyclone, BRAIN restitue un peu de pluie ce qui est un artefact duˆ a` la ge´ome´trie de TMI,
de´ja` observe´ lors de la comparaison des taux de pluie de surface. Dans la partie gauche de l’œil,
la re´gion la plus intense, on a une tour de convection continue de 0 a` 14 km avec un maximum de
pre´cipitation liquide dans les basses couches, d’environ 3 g.m−3 et 2.1 g.m−3 pour BRAIN, d’ou`
le´ge`re sous-estimation de l’algorithme BRAIN. Puis, on observe une bande convective exte´rieure
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bien distincte du mur dans le cas du PR et relie´e au mur de l’œil dans le cas de BRAIN. Les
intensite´s sont assez bien reproduites. On observe une signature marque´e d’e´vaporation dans le
cas de BRAIN en dessous de 5 km avec une diminution du contenu en eau progressive jusqu’a`
la surface. Cette e´vaporation est pre´sente dans le profil du PR mais moins marque´e.
Les conclusions tire´es lors la restitution des taux de pluie au sol sont ici applicables. Toutefois,
on notera la tre`s bonne cohe´rence globale du champs 3D qui n’e´tait pas acquise a` priori car
plusieurs profils verticaux peuvent correspondre a` un meˆme taux de pluie de surface. D’un autre
coˆte´, on ve´rifie ici que les TBs contiennent bien une information 3D.
2.3.3 Qualite´ de la restitution
Nous allons maintenant quantifier la qualite´ de la restitution tri-dimensionnelle des profils de
pre´cipitations. Sur le graphe (2.17) figure l’erreur relative (en %) pour chaque niveau d’altitude
de la restitution en fonction des pre´cipitations de re´fe´rence moyenne´es par classe. On a bien
entendu plus de classes pour les altitudes les plus basses, en effet l’intensite´ des pre´cipitations
augmente quand on se rapproche de la surface. D’autre part, entre 0 et 4 km, on a seulement
des pre´cipitations liquides, tandis qu’entre 4 et 6 km, on se trouve dans la couche de me´lange
et on a a` la fois des pre´cipitations liquides et glace´es. Au dessus de 6 km, on a seulement de la
glace.
Nous allons d’abord commenter les re´sultats obtenus pour les altitudes comprises entre 0.5
et 4 km. On a une sur-estimation des profils restitue´s pour des pre´cipitations infe´rieures a` 1
g.m−3 avec un maximum de 120 % entre 0 et 2.5 km pour la classe (0 - 0.1 g.m−3) et un
mimimum d’environ 10 % pour la classe (0.5 - 1 g.m−3) pour l’altitude 4 km. Toutefois dans
l’ensemble, pour ces altitudes, l’erreur relative est comprise entre 15 et 25 %. Pour les classes
supe´rieures a` 1 g.m−3, pour ces meˆmes altitudes, on sous-estime les profils de pre´cipitations.
Plus la classe correspond a` des contenus forts plus l’erreur relative augmente. Elle atteint 50
% pour l’altitude 0.5 km pour la classe (3 -4 g.m−3). C’est entre 1 et 2 g.m−3 que les erreurs
relatives sont les plus faibles (environ 10 %) et ce pour toutes les altitudes. C’est entre 5 et
8 km que les corre´lations entre les taux de pluie restitue´s par BRAIN et le taux de pluie de
re´fe´rence (PR) sont les plus fortes avec une tendance a` la sur-estimation jusqu’a` 0.5 g.m−3 puis
a` la sous-estimation jusqu’a` 1 g.m−3. Les erreurs relatives restent infe´rieures a` 20 %. Pour les
hautes altitudes, les erreurs relatives sont assez faibles excepte´ pour la classe (0 - 0.1 g.m−3) a`
14 km, ou` on a une sous-estimation de 50 %.
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Fig. 2.17: Repre´sentation de l’erreur relative (en %) par altitude de la pluie restitue´e en fonction de des
pre´cipitations de re´fe´rence moyenne´es par classe.
Les erreurs relatives importantes pour la classe (0 - 0.1 g.m−3) e´taient pre´visibles. Elles sont
probablement dues aux effets spe´cifiques de la surface que nous avons de´ja` e´voque´s auparavant.
De manie`re ge´ne´rale, la sur-estimation augmente quand on se rapproche du sol, tandis que la
sous-estimation au contraire augmente quand on s’en e´loigne.
Sur la figure (2.18), on a repre´sente´ l’e´cart-type en (g.m−3) pour chaque niveau d’altitude
de la restitution en fonction des pre´cipitations de re´fe´rence moyenne´es par classe. Entre 0 et 2
km, les e´cart-types augmentent jusqu’a` la classe (1.5 - 2 g.m−3) pour atteindre un maximum de
0.45 g.m−3 a` 0.5 km. puis ils diminuent avec un minimum de 0.2 g.m−3 a` 1 km pour la classe (2
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Fig. 2.18: Repre´sentation de l’e´cart type (en g.m−3) entre les pre´cipitations restitue´es et celle de la base de
donne´es (PR, re´fe´rence) de la pluie restitue´e en fonction de l’altitude par classe de pre´cipitation
- 3 g.m−3). Entre 2.5 et 6 km, l’e´cart-type augmente avec les pre´cipitations. On a un maximum
a` 2.5 km d’environ 0.4 g.m−3. Pour les altitudes supe´rieures, les e´cart-types sont relativement
faibles, ils ne de´passent pas les 0.15 g.m−3 mais sont associe´s a` des pre´cipitations infe´rieures
a` 1.5 g.m−3. Finalement, les e´cart-types les plus faibles sont e´gaux a` environ 0.5 g.m−3 pour
toutes les altitudes mais correspondent a` la classe (0 - 0.1 g.m−3).
Pour les e´cart-types, on a donc une relation claire avec l’altitude. Plus l’altitude est e´leve´e,
plus les e´cart-types diminuent. Par ailleurs, jusqu’a` 1.5 g.m−3, les e´carts-type augmentent de
manie`re ge´ne´rale inde´pendamment de l’altitude puis ils diminuent a` nouveau pour les pre´cipitations
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des classes d’intensite´ supe´rieures a` 1.5 g.m−3 aux basses altitudes. Les e´cart-types les plus faibles
sont ge´ne´ralement associe´es aux erreurs relatives les plus fortes.
Classe de # de pixels Biais Contenu en Contenu en Ecart-type
contenu en de pluie pluie Rest. pluie de Ref. [g.m−3]
pluie toute altitude moyen moyen
[g.m−3] confondue [g.m−3] [g.m−3]
4.0- 3.0 6 -1.631 1.787 3.417 0.338
3.0- 2.0 34 -0.847 1.586 2.432 0.342
2.0- 1.0 114 -0.118 1.310 1.428 0.363
1.0- 0.5 527 0.078 0.727 0.649 0.222
0.5- 0.1 1679 0.073 0.331 0.259 0.139
0.1- 0.0 2750 0.019 0.041 0.023 0.049
Tab. 2.9: Valeurs caracte´ristiques (moyennes et e´cart-types) des contenus en pluie restitue´s et de la base de
donne´es (re´fe´rence) au sein du cylone Bret. Ces valeurs ont e´te´ de´termine´es pour toutes les altitudes de
la restitution pour diffe´rentes classes de contenus en pluie..
La table (2.9) donne pour 6 intensite´s de pre´cipitations diffe´rentes, les valeurs des points
de pluie toutes altitudes confondues, le biais, la moyenne des pre´cipitations restitue´es et de la
re´fe´rence et les e´cart-types correspondants pour les pre´cipitations liquides. On a une tendance
a` la sous-estimation des pre´cipitations liquides pour les classes les plus fortes. L’erreur relative
augmente avec le contenu en pre´cipitation de la classe. Elle passe de 8 % pour la classe (1 - 2
g.m−3) avec 114 points a` presque 50 % pour la classe (3 - 4 g.m−3) avec seulement 6 points.
Soulignons que l’e´cart-type varie peu (entre 0.363 et 0.338 g.m−3) et diminue inversement avec
le contenu en pluie de la classe. Par ailleurs, pour les classes infe´rieures, on a cette fois une sur-
estimation du contenu restitue´ par rapport a` la re´fe´rence. L’erreur relative atteint 82 % pour la
classe (0 - 0.1 g.m−3) contre 12 % pour la classe (0.5 - 1 g.m−3). En ce qui concerne l’e´cart-type,
il diminue cette fois avec le contenu de la classe. Finalement des erreurs relatives fortes sont
couple´es avec des e´cart-types faibles.
La table (2.10) donne pour 3 classes de pre´cipitations diffe´rentes, les valeurs des points
de pluie toutes altitudes confondues, le biais, la moyenne des pre´cipitations restitue´es et de la
re´fe´rence et les e´cart-types correspondant pour les pre´cipitations glace´es. On a moins de classes
que pour les pre´cipitations liquides. Pour la classe (0.5 - 1 g.m−3), on a une sous-estimation de 8
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Classe de # de pixels Biais Contenu en Contenu en Ecart-type
contenu en de glace glace Rest. glace de Ref. [g.m−3]
glace toute altitude moyen moyen
[g.m−3] confondue [g.m−3] [g.m−3]
1.0- 0.5 285 -0.054 0.594 0.648 0.086
0.5- 0.1 1132 0.010 0.270 0.260 0.086
0.1- 0.0 3691 0.001 0.013 0.012 0.022
Tab. 2.10: Valeurs caracte´ristiques (moyennes et e´cart-types) des contenus en glace restitue´s et de la base de
donne´es (re´fe´rence) au sein du cylone Bret. Ces valeurs ont e´te´ de´termine´es pour toutes les altitudes
de la restitution pour diffe´rentes classes de contenus en glace.
%. Pour les deux autres classes , on a par contre une sur-estimation du contenus en glace restitue´
de 8 % et 3% respectivement pour les classes (0 - 0.1 g.m−3) et (0.1 - 0.5 g.m−3). C’est donc
la classe interme´diaire (0.1 - 0.5 g.m−3) qui posse`de la meilleure corre´lation entre la restitution
de la glace par BRAIN et la glace de la base de re´fe´rence avec un e´cart-type assez important
(0.086 g.m−3).
Par ailleurs, Ferreira (2001) a mene´ une analyse sur la comparaison des champs 3D de
re´flectivite´ et de taux pre´cipitants afin de valider les mesures du PR. Les comparaisons ont e´te´
effectue´es point par point apre`s un traitement rigoureux des mesures en utilisant une classifica-
tion de la pluie convective/stratiforme. Les profils moyens de re´flectivite´ en fonction de l’altitude
ont permis d’appre´cier l’augmentation de la re´flectivite´ de´livre´e par le radar de TRMM vis a` vis
de celle fournie par le radar ae´roporte´ au fur et a` mesure que l’on se rapproche du sol, pour la
totalite´ des pre´cipitations ; cette diffe´rence e´tant plus mode´re´e pour les pluies stratiformes ou` la
correction d’atte´nuation n’est pas utilise´e. De plus, dans le cas de Bret, le proble`me semble plus
sensible que dans celui du cyclone Bonnie, e´galement e´tudie´ par Ferreira (2001).
Dans ce chapitre, on a donc mene´ une e´tude pour estimer la qualite´ des restitutions. Le
PR est utilise´ ici comme re´fe´rence apre`s l’e´tude mene´e par Ferreira (2001) avec des donne´es
ae´roporte´es et sol. Le biais global offert par BRAIN est faible avec une sur-estimation importante
des faibles taux de pluie mais ces derniers ne contribuent que peu a` la pre´cipitation totale. D’un
autre coˆte´, les profils interme´diaires qui fournissent l’essentiel de la pluie sont ceux qui ont
une erreur relative la plus faible. Enfin, les taux de pluie les plus forts restent sous-estime´s
et leur contribution totale peut ne pas eˆtre ne´gligeable. Les re´sultats peuvent eˆtre extrapole´s
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a` la restitution de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente qui va de´pendre, comme
on le verra dans le chapitre 3, directement de la structure verticale des profils restitue´s. Les
erreurs seront toutefois quantitativement plus importantes car un certains nombre de termes
supple´mentaires doivent eˆtre estime´s dans le calcul (cf section 2.4).
2.4 Restitution des profils de taux de libe´ration/absorption de
chaleur latente
On pre´sente ici la formulation ge´ne´rale du calcul de taux de libe´ration/absorption de chaleur
latente que l’on utilise en explicitant chaque terme. Puis, on spe´cifie la restitution de chaque
parame`tre ne´cessaire a` ce calcul suivant le type de donne´es utilise´. Enfin, on met en e´vidence
l’inte´reˆt de notre me´thode compare´e a` celles utilise´es dans la litte´rature.
2.4.1 Estimation de QH
La chaleur latente est l’e´nergie libe´re´e ou absorbe´e lors de changements de phase de l’eau
(condensation/e´vaporation, fonte/glaciation, condensation solide/sublimation ...). Ces processus
microphysiques de´pendent de la tempe´rature qui va eˆtre elle-meˆme modifie´e par ces processus,
ce qui peut s’e´crire sous la forme de l’e´quation thermodynamique suivante :
∂θ
∂t︸︷︷︸
(1)
+ ~V .~∇θ︸ ︷︷ ︸
(2)
− ~∇[K~∇(θ − θ0)]︸ ︷︷ ︸
(3)
= Sθ (2.16)
Le terme source/perte, Sθ repre´sente les e´changes de chaleur latente dus aux processus microphy-
siques, c’est a` dire au changement de phase des constituants microphysiques (eau) et le terme de
divergence du flux radiatif pour eˆtre complet. C’est la condensation liquide et glace, la de´position
de vapeur sur la glace dans les re´gions sature´es d’une part, la sublimation et l’e´vaporation des
pre´cipitations dans les re´gions non sature´es d’autre part, et la fonte des particules de glaces
pre´cipitantes. Les termes (1), (2) et (3) sont respectivement la variation temporelle, l’advec-
tion horizontale et verticale et la diffusion turbulente de tempe´rature potentielle (θ). θ0 est la
tempe´rature potentielle d’environnement (e´tat de base) en kelvins, K, le coefficient de diffusion
turbulente. Le gradient note´ ~∇ a trois composantes et est de´fini par (∂/∂x,∂/∂y, ∂/∂z). θ est
donc la tempe´rature potentielle et s’exprime ainsi :
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θ =
T
Π
(2.17)
T est la tempe´rature de l’air et Π, la pression re´duite ou pression adimensionnelle telle que
Π = (
P
1000
)R/Cp (2.18)
L’inversion des donne´es radiome´triques ne permet pas de restituer un champ de tempe´ratures,
mais des profils d’hydrome´te´ores a` partir desquels nous pouvons e´crire une e´quation de continuite´
par espe`ce condide´re´e, c’est a` dire :
– Les pre´cipitations
∂qp
∂t
+ ~V .~∇qp −~(K~∇qp)− 1
ρ
∂(ρVpqp)
∂z
= F (qp) (2.19)
– Nuage
∂qc
∂t
+ ~V .~∇qc −~(K~∇qc) = F (qc) (2.20)
avec qp = qpi + qpw, le contenu total en hydrome´te´ores. qpi et qpw sont respectivement les
contenus en pre´cipitation glace et liquide (en g.kg−1). Pour ces deux e´quations, comme pour
l’e´quation (2.16), les trois premiers termes du membre de gauche correspondent a` l’e´volution
temporelle, l’advection et la diffusion turbulente ; Vp est la vitesse terminale de chute moyenne
des pre´cipitations (compte´e positivement vers le bas) et z, la coordonne´e verticale. Le quatrie`me
terme de l’e´quation (2.19) repre´sente la se´dimentation des pre´cipitations due a` leur vitesse
propre. Le terme du membre de droite correspond a` la fonction de production de pre´cipitation
et de nuage respectivement selon le formalisme de Roux (1985) et Hauser and Amayenc (1986).
Dans le cas pre´sent, on fait l’hypothe`se que le syste`me est stationnaire. On ne´glige l’advection
horizontale devant l’advection verticale ce qui n’est pas justifie´ dans le cas des cyclones comme
nous le verrons dans la partie validation ou` on analysera les champs de vent horizontaux restitue´s
par Frank Roux a` l’aide des donne´es radars, ce que ne permettent pas les donne´es satellites.
D’autre part, le terme de diffusion turbulente est ne´glige´ devant les autres. On ne peut effecti-
vement le restituer qu’en utilisant une parame´trisation et l’erreur introduite en le ne´gligeant est
toujours infe´rieure a` celles lie´es aux autres hypothe`ses ne´cessaires pour la restitution des profils
d’hydrome´te´ores. Par ailleurs, le terme de diffusion est ge´ne´ralement nettement plus faible que
les autres termes (advection, se´dimentation... ). Cependant, il devient important dans les zones
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ou` les gradients de qp sont forts. En effet, le terme de diffusion turbulente est par de´finition
grand dans les zones caracte´rise´es par de forts gradients de la variable conside´re´e. Ces zones
correspondent aux re´gions de forte discontinuite´ du terme source/perte.
Finalement, les e´quations deviennent
w
∂qp
∂z
− 1
ρ
∂(ρVpqp)
∂z
= F (qp) (2.21)
et
w
∂qc
∂z
= F (qc) (2.22)
Le terme de droite des e´quations (2.21) et (2.21) repre´sente la somme des diffe´rents taux
de production ou perte de la variable implique´e dans chacune de ces e´quations. Le nombre de
termes contribuant a` cette somme augmente avec le nombre de cate´gories d’hydrome´te´ores et
d’interaction entre les particules conside´re´es. On peut les exprimer aussi de la manie`re suivante :
F (qp) = Konv − Evap (2.23)
Konv est l’autoconversion et le processus de collection et Evap, l’e´vaporation.
F (qc) = Cond−Konv (2.24)
Une valeur positive de Cond traduit soit le taux de condensation (au-dessous de l’isotherme
0◦C), soit le taux de de´position de vapeur (au-dessus de l’isotherme 0◦C). Une valeur ne´gative
de Cond traduit soit le transfert de vapeur duˆ a` l’e´vaporation de nuage, qui peut se produire
lors des mouvements de subsidence de l’air dans lesquels l’air reste sature´ soit le processus de
collection et d’autoconversion dans une zone de pre´cipitation. Nous faisons ici l’hypothe`se que
ces quatres me´canismes ne peuvent avoir lieu en meˆme temps.
Les zones sature´e et non sature´e vont ainsi eˆtre repe´re´es par le signe de F (qp) :
– Re´gion sature´e : F (qp) > 0
Evap = 0 (2.25)
Konv = F (qp) (2.26)
et
F (qc) = Cond−Konv = Cond− F (qp) (2.27)
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– Re´gion non sature´e : F (qp) 6 0
Evap = −F (qp) (2.28)
Cond = 0 (2.29)
Konv = 0 (2.30)
En ce qui concerne la fonte des particules de glace pre´cipitante, le taux de fonte peut eˆtre
estime´, comme propose´ par Leary and Houze (1979), a` partir du flux de pre´cipitation juste en
dessous de la zone de fonte :
Font =
Vpwqpw
∆z
(2.31)
ou` Vpw et qpw sont relatifs a` la pluie au premier niveau au-dessous de la re´gion de fonte avec
∆z, l’e´paisseur de la couche de fonte.
Finalement, le terme Sθ s’e´crit :
Sθ =
L
CpΠ0
[
δF (qc) + (1− δ)F (qp)
]
− Lf
CpΠ0
FONT (2.32)
ou` L est la chaleur spe´cifique de condensation (ou sublimation pour les tempe´ratures infe´rieures
a` 0◦C), Lf est la chaleur spe´cifique de fusion, cp, la chaleur spe´cifique de l’air a` pression constante
et δ est le symbole de Kronecker qui prend la valeur :
– δ = 1 si F (qp) > 0 (air sature´)
– δ = O si F (qp) 6 0 (air non sature´)
Les principaux processus qui ne sont pas pris en compte dans l’estimation du taux de
libe´ration/absorption de chaleur latente sont : la conge´lation et la fonte des gouttelettes de
nuage, la conge´lation des gouttes d’eau, et les changements de phase lie´s aux collisions entre
particules liquides et particules de glace.
La conge´lation des gouttelettes de nuage n’est efficace qu’aux tempe´ratures infe´rieures a`
40◦C environ (e.g. Lin et al. 1983), car entre 0 et -40◦C la transformation du nuage liquide en
nuage glace se fait principalement par l’interme´diaire du processus de Bergeron (e´vaporation
des gouttelettes de nuage dans l’air sursature´ par rapport a` l’eau, au profit des cristaux de
glace qui grossissent par de´position de vapeur). Comme nous l’avons note´ ci-dessus, ce processus
est pris en compte dans l’e´quation thermodynamique au moyen du terme COND. Le fait de
ne´gliger la conge´lation des gouttelettes jusqu’a` 10 km d’altitude apparaˆıt peu important puisque
ce phe´nome`ne ne se produit qu’aux niveaux e´leve´s (>10km) ou` l’on a que peu de niveaux
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restitue´s (14 et 18 km). De plus, Saunders (1957) a montre´ qu’il ne pouvait induire que de faibles
perturbations de tempe´rature, par rapport a` celles dues au processus de condensation/de´position.
En ce qui concerne la fonte des cristaux de glace non pre´cipitants, Hauser (1989) a pu
ve´rifier a poste´riori, en supposant qu’elle n’affecte pas plus de quelques centaines de me`tres
dans la direction verticale, qu’elle e´tait environ 100 fois plus faible que la fonte des particules
pre´cipitantes, et plus de 10 fois plus faible que l’e´vaporation des pre´cipitations dans l’air non
sature´.
Enfin, des processus d’e´changes de chaleur lie´s a` la conge´lation des gouttes pre´cipitantes
ou aux collisions entre particules de phases diffe´rentes (nuage glace/pluie, nuage liquide/neige,
pluie/neige ...) n’ont pas e´te´ pris en compte car on n’a aucun moyen de les quantifier. Mais
les re´sultats obtenus a` l’aide de mode`les microphysiques tels que ceux de Lin et al. (1983) et
Rutledge and Houze (1983) montrent que les taux de transformation lie´s a` ces me´canismes
sont ge´ne´ralement d’un ou deux ordres de grandeur infe´rieurs a` ceux associe´s a` la condensa-
tion, l’e´vaporation et la fonte ; par conse´quent les e´changes de chaleur associe´s peuvent eˆtre
ge´ne´ralement ne´glige´s.
Finalement, le taux de libe´ration/absorption de chaleur latente QH s’exprime :
QH(z) =
L
cp
[
δF (qc) + (1− δ)F (qp)
]
− Lf
cp
FONT (2.33)
On peut voir d’apre`s les e´quations (2.27) et (2.28) qu’en fait le terme F (qp) sera toujours
pre´sent et on montrera que c’est le terme dominant.
Rappelons que l’objectif the`se est la restitution de profils de taux de libe´ration/absorption
de chaleur latente a` l’inte´rieur des syste`mes pre´cipitants par radiome´trie hyperfre´quence. Pour
cela, nous utilisons des profils d’hydrome´te´ores restitue´s a` l’aide de la me´thode d’inversion de
type baye´sienne a` partir de donne´es TMI, radiome`tres de TRMM de´crits dans les sections 2.2
et 2.3.
Parmi les variables ne´cessaires aux calculs des profils de taux de libe´ration/absorption de
chaleur latente, la vitesse verticale est estime´e a` l’aide d’une me´thode de re´gression line´aire a`
partir de sorties de mode`le selon la description de Yang and Smith (2000). La me´thode et les
re´sultats seront explique´s et discute´s dans la section 3.2.1. De plus, les vitesses terminales de
chute des hydrome´te´ores ne peuvent eˆtre de´duites de fac¸on directe des mesures de TMI. Dans
la section suivante, nous pre´sentons les relations utilise´es.
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2.4.2 Estimation des vitesses limite de chute (VT )
Pour calculer les diffe´rents termes de production/perte des pre´cipitations (cf section 2.4.1),
on a besoin de connaˆıtre leurs vitesses terminales de chute. Elles sont obtenues graˆce a` des
formules empiriques fonctions du diame`tre (Di) de la particule conside´re´e et implicitement de
sa densite´.
Nous avons choisi la parame´trisation de Ferrier (1994) pour la neige, les graupels :
Vps(Ds) = 1.296D0.42s
(ρ0
ρ
)0.5
(2.34)
Vpg(Dg) = 3.512D0.37g
(ρ0
ρ
)0.5
(2.35)
avec ρ, la densite´ de l’air a` l’altitude conside´re´e et ρ0, la densite´ de l’air a` la surface. On
a pris pour les valeurs de ρ suivant l’altitude les donne´es d’une table d’atmosphe`re standard
d’environnement d’un cyclone. Le facteur (ρ0/ρ)0.5 donne´ par Foote and Toit (1969) prend en
compte l’influence de la variation de la densite´ de l’air avec l’altitude sur la vitesse de chute.
En fait, notre algorithme ne restitue qu’une espe`ce de glace. On va donc faire une interpo-
lation line´aire afin de de´terminer Vpi entre 4 et 18 km telle que :
Vpi = aVps + (1− a)Vpg (2.36)
avec a, croissant avec l’altitude.
Dans le cas de la pluie, c’est la parame´trisation de Sekhon and Srivastava (1971) :
Vpw(Dr) = 16.9D0.6w (
ρ0
ρ
)0.5
(2.37)
Les Di repre´sentent les diame`tres.
Finalement, la vitesse terminale de chute moyenne s’exprime :
VT =
∫∞
0 Vi(D)N(D)m(D)dD∫∞
0 N(D)m(D)dD
(2.38)
Le choix de cette parame´trisation a e´te´ guide´ par l’e´tude de Bauer (2001). Ce dernier
a en effet teste´ diffe´rentes parame´trisations pour les vitesses terminales de chute et celles
pre´sente´es ci-dessus conduisent a` une meilleure continuite´ des vitesses en fonction des conte-
nus en pre´cipitation.
Sur la figure (2.19), les re´sultats des vitesses terminales de chutes pour la glace et la pluie
sont repre´sente´s sur une coupe verticale (effectue´e au meˆme endroit que les coupes verticales
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pre´sente´es pour les contenus en eau de la figure (2.16)). Les vitesses terminales de chute
sont comprises entre 0 et 1.9 m.s−1 pour les pre´cipitations solides et 0 et 8 m.s−1 pour les
pre´cipitations liquides. Les vitesses sont compte´es positives du haut de l’atmosphe`re vers la sur-
face. Les maximums se trouvent dans la partie gauche (sur les figures) du mur de l’œil en accord
avec les contenus en pre´cipitation maximum. D’autre part, de la meˆme manie`re que les contenus
pre´sents dans l’œil ne sont pas re´alistes, les vitesses associe´es n’ont pas lieu d’eˆtre.
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Fig. 2.19: Coupes verticales des contenus en glace (a) et en pluie (b) en [g.kg−1] et de leur vitesses terminales de
chute (d et c) en [m.s−1] pour l’orbite 0967 du 21 aouˆt 1999 de Bret.
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2.4.3 Comparaisons avec les autres me´thodes de restitution
La premie`re me´thode de restitution des profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur
latente par micro-ondes passives a e´te´ mise en place par Tao et al. (1993) et Olson et al. (1999).
Contrairement a` notre me´thode, les profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente
sont directement inclus dans des bases de donne´es qui vont servir a` leur restitution. L’avantage,
c’est que les profils sont calcule´s a` partir de sorties de mode`le me´so-e´chelle de nuage pour lesquels
tous les termes du calcul sont disponibles. Dans ces e´tudes, les incertitudes de l’ estimation
des profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente sont en partie attribue´es a` la
faible re´solution spatiale du radiome`tre utilise´e (SSM/I) et a` la faible sensibilite´ aux re´gions
stratiformes, pour lesquels les taux de libe´ration/absorption de chaleur latente de la troposphe`re
supe´rieure peuvent eˆtre significatifs. L’inconve´nient du calcul a priori de profils re´side dans le
fait que ces derniers doivent absolument identifier pixels convectifs et stratiformes afin de ne pas
moyenner des QH comple`tement diffe´rents.
Une autre me´thode est propose´e par Yang and Smith (1999aa) et Yang and Smith (2000).
Leurs profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente sont calcule´s a` partir des pro-
fils de flux de masse vertical de´rive´s de profils d’hydrome´te´ores restitue´s a` partir du sche´ma
de´veloppe´ a` “The Florida State University” (FSU). Le taux de libe´ration/absorption de cha-
leur latente estime´e due a` la combinaison d’eau nuageuse, des gouttes d’eau et de graupels
ascendants ou descendants, est donne´e par la somme des de´rive´es verticales de flux de masse.
Yang and Smith (1999aa) supposent que la de´rive´e verticale du flux de masse pre´cipitant est
proportionnelle a` la chaleur latente libe´re´e lors des processus de condensation et/ou de´position.
Q(z) =
g
cp
[
Lv
∂R∗cd(z)
∂p︸ ︷︷ ︸
evap. nuage
+Lv
∂R∗rd(z)
∂p︸ ︷︷ ︸
evap. goutte
+(Lv + Lf )
∂R∗ip(z)
∂p︸ ︷︷ ︸
fus./evap. part.
]
(2.39)
avec R∗i , les profils de flux de masses :
– pour les gouttes d’eau (R∗rd(z)) :
R∗rd(z) = −[W (z) + V pw(z)]ρ(z)qpw(z) (2.40)
– pour les particules de glace (R∗ip(z)) :
R∗ip(z) = −[W (z) + V pi(z)]ρ(z)qpi(z) (2.41)
– et pour les particules de nuage (R∗cd(z)) tels que :
R∗cd(z) = −W (z)ρ(z)qc(z) (2.42)
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W repre´sente la vitesse verticale a` un niveau de pression donne´, ρ, la densite´ volumique de l’air.
Les (X) correspondent aux diffe´rences du champ conside´re´ entre deux niveaux de pression. Si
on conside`re l’e´quilibre hydrostatique :
∂p
∂z
= −ρg (2.43)
En inte´grant l’e´quation (2.43) dans l’e´quation (2.39), on a :
Q(z) =
1
cpρ
[
Lv
∂Wρqc
∂z
+ Lv
∂[W + V pw]ρqpw
∂z
+ (Lv + Lf )
∂[W + V pi]ρqpi
∂z
]
(2.44)
Leur calcul ne distingue donc pas les situations sature´es ou non sature´es et prend donc en
compte la contribution de chaque hydrome´te´ore syste´matiquement. De plus, les restitutions des
taux de libe´ration/absorption de chaleur latente ainsi obtenus a` l’aide des donne´es SSM/I ne
peuvent eˆtre que pseudo-valide´es par des profils disponibles dans la litterature sur des zones
restreintes. TRMM avec son radar ae´roporte´ (le PR) nous fournit ainsi un outil de validation
puissant que nous allons pouvoir utiliser.
D’autre part, Satoh et al. (2001) pre´sentent des profils de taux de libe´ration/absorption de
chaleur latente obtenus a` l’aide du radar PR de TRMM. Pour cela, ces auteurs utilisent la
meˆme me´thode que celle que nous avons de´crite sauf qu’ils ne disposent pas d’information sur le
nuage. Dans ce cas, quand la fonction de production (F (qp)) est supe´rieure ou e´gale a` 0, ce qui
correspond a` une re´gion sature´e, le terme de condensation est alors estime´ a` partir du rapport
de me´lange en vapeur (qv). En effet, a` saturation, on a :
qv = qs (2.45)
Ainsi, la condensation peut s’exprimer :
Cond = w
∂qv
∂z
(2.46)
La diffusion turbulente est ne´glige´e et l’hypothe`se de stationnarite´ est adopte´e. Les auteurs
utilisent comme champ de qv des tables d’une atmosphe`re standard et le qv utilise´ est suppose´
constant sur l’horizontale, ils ne´gligent donc e´galement les termes de transports horizontaux.
Dans tous les cas d’e´tude, on se trouve majoritairement dans le cas sature´. Les re´sultats de
profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente sont donc fortement corre´le´s avec le
champ de vapeur qui est le meˆme pour tous les cas et ne contient donc pas l’information re´elle
du syste`me conside´re´.
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Notre approche a l’avantage contrairement a` celle de Yang and Smith (1999a), d’utiliser
des mesures pour la construction de la base de donne´es, on re´duit ainsi les erreurs dues a`
une approche purement synthe´tique, c’est a` dire a` la construction d’une base de donne´es a`
partir d’uniquement des sorties de mode`le de nuage. Par ailleurs, notre calcul de taux de
libe´ration/absorption de chaleur latente a` partir des profils d’hydrome´te´ores restitue´s fait l’hy-
pothe`se que les processus d’e´changes de chaleur dus au changement de phase de l’eau n’ont pas
lieu simultane´ment ce que Yang and Smith (1999a, 1999b), Tao et al. (1993) et Olson et al. (1999)
n’ont pas lieu de conside´rer. De plus Tao et al. (1993) et Olson et al. (1999), en inte´grant les
profils de taux de libe´ration/absorption de chaleur latente dans leurs bases de donne´es, ont effec-
tivement tous les champs ne´cessaires aux calculs mais sont oblige´s de contraindre davantage leur
mode`le (masque convectif/stratiforme). On a fait le choix de cre´er une base de donne´es la plus
repe´sentative possible des diffe´rents cas observables en de´pit de la perte de la connaissance de
certains parame`tres comme la vitesse verticale et les vitesses de chute ne´cessaires a` la restitution
des taux de libe´ration/absorption de chaleur latente.
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Troisie`me partie
Application au cas de l’ouragan Bret
(22-23 Aouˆt 1999)
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3.1 Le cyclone Bret, aouˆt 1999
Pendant la saison cyclonique 1999, 12 cyclones tropicaux (cf figure 3.1) ont e´te´ observe´s dans
le bassin Atlantique, la mer des Cara¨ıbes et le Golfe du Mexique. Bret fait partie de ceux qui ont
e´volue´ en ouragan majeur (5 au total) de cate´gorie 4 sur l’e´chelle a` 5 niveaux de Saffir-Simpson
(Saffir 1977, Simpson 1974). Depuis 1986, on n’avait pas eu autant de cyclones de cette cate´gorie
en une seule saison. Beaucoup d’entre eux ont atteint les coˆtes. Bret, quant a` lui toucha les terres
au Texas.
Fig. 3.1: Illustration de la saison cylonique de l’e´te´ 1999 dans l’Atlantique Nord. D’apre`s Sterner and Babin 1999.
3.1.1 Historique
Le matin du mercredi 18 aouˆt, une perturbation tropicale oscillait dans la pe´ninsule du
Yucatan dans la Baie de Campeˆche. Le jour suivant, le 19 aouˆt cette perturbation devint la
tempeˆte tropicale Bret, la seconde tempeˆte nomme´e de la saison cyclonique atlantique 1999.
Bret fut classe´ cyclone le vendredi soir, 20 aouˆt. Il se trouvait a` 150 km a` l’est de Tampico,
Mexique avec des vents soutenus de 50 km.h−1. A ce point, Bret se de´plac¸ait vers le Nord/Nord-
Ouest, a` 1.2 m.s−1. Le mouvement lent de Bret lui a permis de s’intensifier rapidement en cyclone
au-dessus des eaux chaudes du Golfe. Le samedi 21 aouˆt a` 4 UTC, Bret e´tait maintenant un fort
cyclone de cate´gorie 1 sur l’e´chelle de Saffir-Simpson avec des vents de 56 km.h−1 et continuait
son mouvement vers le Nord/Nord-Ouest a` 1.2 m.s−1. Vers le samedi soir, Bret s’intensifia
rapidement en un cyclone majeur (cate´gorie 3 ou plus), atteignant la cate´gorie 4 en intensite´
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a` 19 heures le samedi. En seulement 18 heures, la pression de surface centrale dans la tempeˆte
a chute´ de 980 a` 952 hectopascals (hpa). Les vents soutenus maximums ont augmente´ de 56
km.h−1 a` 85 km.h−1 autour du centre. Bret fut seulement la seizie`me tempeˆte de cate´gorie 4 a`
avoir jamais touche´ les Etats-Unis et la premie`re a` avoir jamais touche´ les coˆtes Texanes depuis
Jerry en octobre 1989. Sa trajectoire est repre´sente´e sur la figure (3.2). La dernie`re tempeˆte de
cate´gorie 4 ayant touche´ les coˆtes texanes e´tait le cyclone Carla qui est passe´ au-dessus de la
re´gion O’ Conner Matagorda/Port en septembre 1961. Bret s’est de´place´ vers l’Ouest de´versant
des pluies importantes au-dessus du Sud du Texas, avec plus de 660 mm estime´es par le radar
NEXRAD sur une portion du comte´ de Kenedy. Notons que les estime´s radars n’ont pu eˆtre
confirme´s en raison d’un manque de stations sol dans cette zone. Le dernier cyclone qui avait
touche´ ces terres fut Jerry en Octobre 1989.
Fig. 3.2: Trajectoire du cyclone Bret du 18 au 25 aouˆt 1999. NOAA (www.nhc.noaa.gov).
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3.1.2 Observations de TRMM
Par le radar de pre´cipitation de TRMM :
Fig. 3.3: Coupe horizontale de la re´flectivite´ du PR a` 2.5 km d’altitude. Les de´grade´s de gris correspondent a` 15,
25, 35, 45 dBz respectivement du plus sombre au plus clair.
La figure (3.3) repre´sente une coupe horizontale de la re´flectivite´ effective mesure´e par
le PR et corrige´e en utilisant l’algorithme 2A25. L’œil du cyclone de´nue´ de pre´cipitations, est
clairement visible. Le mur de l’œil l’entoure avec une activite´ maximum de´finie par des signatures
de re´flectivite´ supe´rieures a` 45 dBz situe´es dans le cadran Ouest/Nord-Ouest. Le maximum de
re´flectivite´ est de 54.71 dBz. On observe une se´rie de bandes de pluie dans les secteurs Ouest
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et Sud qui entourent l’intense mur de l’œil avec des re´flectivite´s comprises entre 35 et 45 dBz.
Puis, des taches ou bandes de re´flectivite´ supe´rieures a` 35 dBz s’e´tendent autour du syste`me,
borne´es par des contours de 25 dBz. Ces derniers contours de re´flectivite´ correspondent a` deux
bandes spirale´es dans les cadrans Nord-Ouest et Sud-Est, la premie`re e´tant juste a` la frontie`re
de la fauche´e. Dans le cadran Est, une re´gion de 35 a` 45 dBz est entoure´e par une fine bande
de re´flectivite´s comprises entre 25 et 35 dBz. C’est probablement une autre bande spirale´e
partiellement visible puisque le syste`me n’est pas vu dans son inte´gralite´. Les contours de 15
dBz correspondent au seuil de de´tection du PR et donc, les frontie`res des re´gions de pluie vues
par le radar. Finalement, dans le Nord-Ouest du domaine, pre`s de la coˆte, on de´tecte des pluies
e´tendues avec des maximums de re´flectivite´s de l’ordre de 30 dBz.
Fig. 3.4: TBs des 9 canaux de TMI, de l’orbite 09967 du 21 aouˆt 1999. La figure (a) correspond au canal 10 GHz
polarisation H avec la tempe´rature de l’oce´an froide et le coeur du cyclone repre´sente´ par les couleurs
jaunes-rouges-grises correspondent a` des tempe´ratures croissantes (180 K a` plus de 200 K). La figure (h)
correspond au canal 85 GHZ, les zones en bleu sont les plus froides et correspondent a` des tempe´ratures
comprises entre 210 et 220 K. Les zones en verte sont des zones de diffusion, froides d’environ 220-230K.
Les tons rouges et gris correspondent a` des tempe´ratures comprises entre 250 et 270 K.
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Par TMI, le radiome`tre de TRMM
La figure (3.4) repre´sente les tempe´ratures de brillances observe´es par le radiome`tre TMI
lors du passage de TRMM, le 21 aouˆt 1999. A hautes fre´quences (85 GHz, polarisation H et V :
coupes h et i), la structure de´taille´e du cyclone est bien repre´sente´e. L’oeil est entoure´ par le
mur convectif dans lequel on a de fortes signatures de diffusion, c’est a` dire a` des tempe´ratures
plus froides et autour duquel les bandes de pre´cipitations s’enroulent. Dans ces bandes, de la
glace est produite et la signature de l’activite´ convective est claire mais plus faible que dans
le mur de l’oeil (soit la glace produite y est moins dense, soit les cellules sont moins actives).
On constate que la large re´gion d’intense diffusion dans la partie Sud-Ouest du mur de l’œil est
le´ge`rement de´cale´e par rapport au maximum de pluie de´tecte´ par le radar. C’est un effet d’une
forte advection radiale des particules de glace par le vent tangentiel : les cellules convectives sont
incline´es le long du flux de vent. Les flocons de neige plus le´gers sont transporte´s aux alentours
du mur de l’oeil ou` les signatures de diffusion sont plus faibles.
On notera, toujours a` 85 GHz, que plus on est proche de l’œil, plus les TBs sont chaudes (260
K pour les contours entourant le syste`me). On a plus d’e´mission probablement a` cause d’une
augmentation du contenu en vapeur d’eau induit par les transports horizontaux. Pre`s du centre
du syste`me, on entre en re´gime diffusant, on a une pre´ponde´rance de particules de glace plus
denses et les TBs vont chuter. Dans le cadran Nord-Est, on observe trois cellules de tempe´rature
chaude entoure´es par une couronne froide.
A l’oppose´ aux basses fre´quences, la re´solution est me´diocre, le mur de l’oeil et les bandes
de pre´cipitation ne sont plus visibles distinctement (10 et 19 GHz, polarisations H et V : coupes
a, b, c et d). Le cylone apparaˆıt sous une forme arrondie chaude entoure´e par l’oce´an plus froid.
Par contre, un maximum d’e´mission correspondant a` un maximum de pre´cipitation apparaˆıt
clairement dans le cadran Nord-Ouest.
3.2 Bilans de chaleur latente
3.2.1 De´termination de la vitesse verticale de l’air (w)
Me´thode
Pour restituer la vitesse verticale ne´cessaire a` l’estimation de la chaleur latente, on utilise
les sorties d’une simulation de cyclone en suivant la me´thode de Yang and Smith (1999aa) qui
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consiste a` de´terminer une relation entre la vitesse verticale et les profils d’hydrome´te´ores. On
de´termine ainsi des coefficients a0, a1, a2 ... par re´gression line´aire de telle sorte que :
W (z) = a0 + a1 qpw + a2 qpi + a3 qcw ++a4 qci + . . . (3.1)
avec qpw, qpi, qcw et qci les contenus en pre´cipitation liquide, en pre´cipitation glace, en eau liquide
nuageuse, en glace nuageuse (en g.m−3)...
Pre´sentation des donne´es utilise´es
La simulation utilise´e (Nuissier 2003) est celle du cyclone Bret pre´sente´ dans la section 3.1. Ce
dernier a e´te´ simule´ a` l’aide du mode`le tri-dimensionnel franc¸ais me´so-NH (Lafore et al. 1998),
de´veloppe´ a` partir de 1992, conjointement par le Centre National de Recherches Me´te´orologiques
(Me´te´o-France) et le laboratoire d’Ae´rologie de Toulouse (Centre national de Recherche Scientifique-
Universite´ Paul Sabatier).
Ce mode`le est non-hydrostatique. Pour cette simulation, 4 grilles imbrique´es inte´ragissant
des petites vers les grandes e´chelles et re´ciproquement ont e´te´ utilise´es. Bret a e´te´ simule´ les
22 et 23 aouˆt a` l’arrive´e sur la coˆte juste apre`s son intensification le 21 aouˆt. Ce cyclone e´tait
caracte´rise´ par un de´placement lent d’environ 2 m.s−1 (dans la simulation) vers l’Ouest/Nord-
Ouest. Le vent maximum mesure´ est 203 km.hr−1. Le meilleur survol de TRMM pendant la
pe´riode de simulation e´tait le 22 aouˆt a` 17 UTC, a` l’arrive´e sur la coˆte. Le mode`le a ainsi
e´te´ initialise´ a` 00 UTC, le 22 aouˆt 1999 avec les analyses grande e´chelle du CEPMMT10. Les
champs grande e´chelle du CEPMMT ont e´te´ utilise´s pour la tempe´rature de la surface de la mer
(SST) et le cisaillement de vent. Bien que ces champs de grande e´chelle fournissent des conditions
dynamiques et climatologiques satisfaisantes, au-dessus du Golfe du Mexique (faible cisaillement
de vent et forte SST), elles re´ve`lent un vortex mal de´fini a` l’inte´rieur d’une humidite´ relative
de moyenne troposphe`re relativement faible. L’humidite´ et le vortex qui sont mal repre´sente´s
par le mode`le de grande e´chelle ont e´te´ corrige´s respectivement avec les donne´es dropsondes (a`
moyenne e´chelle) ODWs11 largue´es par le G-IV et le NOAA-42 et les donne´es radar Doppler (a`
petite e´chelle) des avions WP3s et GIV de la NOAA (cf section 3.3.1, Nuissier 2003).
Nous utilisons les variables pre´dites (vitesse verticale et rapports de me´lange de l’eau nua-
geuse non pre´cipitante, de la pluie, de la neige et de la neige roule´e) du plus petit domaine dans
10Centre Europe´en de Pre´vision Me´te´orologique a` Moyen Terme
11Omega DropWindsondes
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lequel les caracte´ristiques a` petite e´chelle d’un cyclone tropical sont re´solues explicitement. Ce
domaine correspond a` la meilleure re´solution spatiale des observations ae´roporte´es et c’est celui
dans lequel le mode`le utilise sa physique inte´grale. La re´solution de la grille horizontale est 1.67
km sur un domaine carre´ de 286.4 km d’extension et une re´solution verticale de 0.5 km de 0.5
a` 18 km d’altitude.
Altitude Pre´cipitation Nuage Neige Neige Ordonne´e r
(km) liquide Liquide Roule´e a` l’origine
0.5 0.0444104 0.363020 0.00000 0.00000 -0.0314740 0.489279
1.0 0.0710215 1.01251 0.00000 0.00000 -0.0606117 0.576192
1.5 0.0329466 1.74822 0.00000 0.00000 -0.0500579 0.626929
2.0 0.0233643 2.41503 0.00000 0.00000 -0.0549399 0.658035
2.5 0.0543184 3.01184 0.00000 0.00000 -0.0660635 0.688595
3.0 0.0453076 3.98834 0.00000 0.00000 -0.0750120 0.725711
3.5 -0.0269362 4.94204 0.00000 0.00000 -0.0713070 0.749457
4.0 0.0389558 4.71724 0.00000 0.00000 -0.145256 0.699454
5.0 1.32470 5.59844 -0.569758 -1.02737 -0.0928011 0.847402
6.0 0.00000 20.9772 0.268938 -1.14095 -0.229323 0.705821
8.0 0.00000 57.2597 0.561433 -2.18893 -0.0720824 0.790436
10. 0.00000 0.00000 1.95139 -2.15893 0.244928 0.622277
14. 0.00000 0.00000 2.00722 -0.0213611 0.0872917 0.519776
18. 0.00000 0.00000 -1.63994 16.6480 -0.00182715 0.197490
Tab. 3.1: Coefficients de re´gression pour la pluie, le nuage liquide, la neige roule´e et la neige utilise´s pour esti-
mer la vitesse verticale aux 14 niveaux d’altitude de la restitution de BRAIN de´termine´s a` partir des
sorties de la simulation de Bret du 22/08/99 a` 18 UTC. Les unite´s des coefficients de re´gression sont
[m.s−1][g.m−3], avec l’intersection des axes des ordonne´es en [m.s−1]. La dernie`re colonne indique les
coefficients de corre´lations (r) associe´s aux re´gressions individuels de chaque altitude.
Re´sultats et analyse
Pour la de´termination des coefficients de re´gression, nous avons utilise´ les sorties de la simu-
lation du mode`le me´so-NH du 22 aouˆt 1999 a` 18 UTC, lorsque le cyclone simule´ est en phase
bien de´veloppe´e. Le tableau (3.1) donne les coefficients de´termine´s pour la relation de re´gression
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entre la vitesse verticale et les quatre cate´gories d’hydrome´te´ore pre´sentes dans la simulation
(contenus en eau nuageuse, pluie, neige roule´e et neige) ainsi que les coefficients de corre´lation
entre les vitesses verticales estime´es et mode´lise´es pour chaque altitude. Nous n’avons pas pris
en conside´ration le nuage glace, dont le champ 3D, trop bruite´, induisait des coefficients de
re´gression trop forts et abaissait fortement la corre´lation. Pour les altitudes 0.5, 14 et 18 km, les
coefficients de corre´lation sont globalement compris entre 0.6 et 0.8 avec des valeurs plus faibles
a` 0.5 km et au-dessus de 10 km. La vitesse verticale re´gresse´e dans la colonne entre 1 et 10 km
peut alors effectivement repre´senter le champ de vitesse verticale a` l’inte´rieur du nuage. Puisque
les vitesses verticales et les concentrations en hydrome´te´ores ne sont pas tre`s bien corre´le´es
au-dessous de 1 km et au-dessus de 14 km, mais qu’en meˆme temps les vitesses verticales sont
faibles a` ces altitudes, la vitesse verticale re´gresse´e est mise a` 0 au-dessous de 1 km et au-dessus
de 16 km.
Dans les basses couches, les variables significatives sont le nuage et les pre´cipitations liquides.
Leur pre´sence est une indication non ambigu¨e de la pre´sence d’ascendances , particulie`rement
si on retrouve des traces de nuage liquide au-dessus de l’isotherme 0◦C. Il n’y a par contre pas
de signature claire associe´e a` la pre´sence de subsidences, si ce n’est l’e´ventuelle absence de pluie
ou la pre´sence de pluie de type stratiforme. Ces dernie`res pouraient eˆtre corre´le´es a` de la pluie
sans nuage (zone d’e´vaporation) mais il faudrait alors sans doute pre´-classifier le pixel concerne´
puis faire une re´gression spe´cifique au cas convectif et stratiforme. Hors, nous avons choisi de
ne pas faire une telle pre´-classification (cf chapitre 2). De plus, les zones de subsidence sont
ge´ne´ralement associe´es a` des zones de faibles gradients verticaux des pre´cipitations. On ne´glige
donc cet effet. Ainsi, on sous-estime objectivement les effets d’e´vaporation dans les subsidences
stratiformes.
D’un autre coˆte´, au-dessus de l’isotherme 0◦C (environ 5 km), la neige roule´e est un bon
indicateur d’ascendance. En effet, elle chute dans la zone de production avec un faible transport
horizontal, contrairement a` la neige seule qui peut eˆtre emporte´e loin des zones d’ascendances
vers les re´gions plus stratiformes ou` des subsidences de grande e´chelle vont eˆtre observe´es
Nos corre´lations sont plus faibles que dans le cas d’e´tude de Yang and Smith (1999aa), ce
qui s’explique par la pre´sence de forts transports horizontaux caracte´ristiques des cas de cyclone
qui entraˆıne une re´duction de la corre´lation entre vitesse verticale et profils de contenus en
hydrome´te´ores. En effet, la pre´sence de neige est souvent associe´e a` une advection horizontale
forte qui entraˆıne la neige, de faible densite´, d’une re´gion a` une autre.
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Fig. 3.5: (a) Exemple de vitesse verticale de la simulation (trait plein) et re´gresse´e (trait tirete´). (b) Rms et biais.
Re´gression effectue´e a` partir des champs de sorties de simulation du 22/08/99 a` 18UTC. Explication
voir texte.
Afin d’e´valuer le re´sultat de notre corre´lation, on a repre´sente´ sur le panneau droit de la figure
(3.5) le biais et l’e´cart type moyens entre les vitesses verticales re´gresse´es et mode´lise´es. Les
amplitudes du profil des e´carts types sont tre`s faibles soit de l’ordre de 10−6, c’est pourquoi on
ne le distingue pas sur le graphique. Les biais sont relativement faibles avec une valeur maximale
de 0.75 m.s−1 situe´e autour de 6 km d’altitude. Un exemple de comparaison entre les profils
de vitesses verticales mesure´es (en pointille´s) et mode´lise´es (en trait gras) est repre´sente´ sur le
panneau de gauche de la figure (3.5). Dans ce cas, le maximum de vitesse re´gresse´ est surestime´
de 0.6 m.s−1 et se trouve au-dessous du maximum de re´fe´rence (issu du mode`le) , tandis que les
minimums sont assez bien cale´s mais on a une le´ge`re sous-estimation de la vitesse re´gresse´e.
La figure (3.6) pre´sente une coupe horizontale a` 4 km d’altitude (a) et une coupe verticale
(b) de la vitesse verticale obtenue avec les contenus restitue´s par BRAIN pour le cas de l’orbite
du 21 aouˆt 1999 a` 23 UTC. On observe de fortes ascendances au niveau du mur de l’œil et
dans la bandes spirale´e du Nord-Est (coupe a) . Par contre, on observe une vitesse verticale
re´siduelle dans l’œil, ce qui est un artefact. Le w maximum restitue´ sur la coupe horizontale
a` 4 km, d’environ 1.1 m.s−1 est situe´ dans le mur de l’œil. On restitue bien l’asyme´trie de
Bret avec des ascendances plus fortes dans le cadran Ouest du mur de l’œil que dans le cadran
Est qui correspondent bien a` la pre´sence des contenus en pre´cipitation les plus forts (cf Fig.
2.16). Le w maximum restitue´ sur la coupe verticale est de 3.2 m.s−1 et est localise´ entre 5
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et 6 km d’altitude dans la zone la plus intense du mur de l’œil. Remarquons les ascendances
(entre 0.4 et 0.6 m.s−1) localise´es dans la partie Nord-Est de l’image (3.6 a) qui correspondent
sans doute a` des cellules convectives d’une bande spirale´e plus e´loigne´e. On peut dire que cette
me´thode donne des re´sultats tout a` fait re´alistes pour la restitution de la vitesse verticale dans
le cas d’ascendance mais on e´met une re´serve sur le fait que les subsidences seront difficilement
restituables.
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Fig. 3.6: (a) Coupe horizontale a` 4 km d’altitude et (b) coupe verticale le long des croix de la coupe pre´ce´dente de
la vitesse verticale (w) restitue´e pour l’orbite du 21 aouˆt 1999 en utilisant les coefficients de re´gression
du tableau (3.1). L’Ouest est a` droite sur la coupe (b).
3.2.2 Evaluation de la contribution des diffe´rents termes du bilan de chaleur
latente
Afin de comprendre quels sont les parame`tres qui influent le plus sur la restitution des
profils de chaleur latente, on e´tudie la contribution de chacun des termes du bilan (cf section
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2.4.1, e´quation (2.33). Pour cela, on pre´sente diffe´rentes coupes horizontales a` un niveau d’al-
titude donne´. On choisit pour ces coupes horizontales l’altitude ou` la restitution des profils
d’hydrome´te´ores e´tait la meilleure (5 km). Afin d’e´valuer le comportement dans la couche 0 -
14 km, on repre´sente e´galement diffe´rentes coupes verticales (de la meˆme manie`re que dans le
chapitre 2).
Re´sultats de la restitution a` 4 km
Dans un premier temps, on a repre´sente´ sur les figures (3.7a) et (3.7b), des coupes hori-
zontales a` 4 km d’altitude respectivement du terme de se´dimentation et du terme de transport
vertical des pre´cipitations. Les deux termes sont exprime´s en [g.kg−1.hr−1]. Tout d’abord, on ob-
serve que le terme de transport vertical est d’un ordre de grandeur infe´rieur a` la se´dimentation.
La structure du cyclone est assez bien restitue´e, on peut distinguer l’œil et son mur sur les
deux coupes ainsi que les bandes spirale´es du Nord-Est et Sud-Ouest (seulement visible sur la
coupe (b)). La se´dimentation est la plus forte dans le mur de l’œil avec un maximum de 15.9
g.kg−1.hr−1 dans le cadran Nord-Ouest. Elle est associe´e a` des contenus en pre´cipitation forts
ce a` quoi l’on pouvait s’attendre. En effet, plus les contenus sont e´leve´s, plus la vitesse terminale
de chute est importante. D’autre part, on observe des transports verticaux ne´gatifs essentiel-
lement dans le mur de l’œil. Etant donne´ qu’a` cette altitude, la vitesse verticale est toujours
positive, ces mouvements sont dus a` une diminution de contenus en pre´cipitation avec l’altitude.
En effet, si l’on regarde les profils de pre´cipitation (cf Fig. 2.16), on a bien cette diminution.
Quand on se rapproche de la surface, les pre´cipitations augmentent. On est donc dans une zone
de pre´cipitation intense qui devrait normalement eˆtre associe´e a` des subsidences. Je reviendrai
plus tard sur ce sujet lors de la validation a` l’aide des mesures ae´roporte´es. Gardons a` l’esprit
que le terme de transport vertical qui rentre en compte dans la de´termination de la fonction de
production de pre´cipitation est toujours ne´gligeable devant le terme de se´dimentation.
Sur la figure (3.8) sont repre´sente´es des coupes horizontales des fonctions de production de
pre´cipitation (a) a` 4 km d’altitude et de nuage (b) a` 5 km d’altitude en [g.kg−1]. Ici aussi, F (qc)
est d’un ordre de grandeur infe´rieur a` celui de F (qp). J’ai choisi de ne pas repre´senter la coupe
horizontale de F (qc) a` 5 km car comme on le verra sur la coupe verticale (cf figure 3.9 c), on
se trouve dans une zone de transition entre la phase liquide du nuage et la zone de me´lange des
phases liquide et glace du nuage. La coupe (3.8 a) correspond donc a` la somme des termes de
se´dimentation et de transport vertical des pre´cipitations dont on a parle´ pre´ce´demment. Elle
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est tre`s ressemblante au terme majoritaire, la se´dimentation donc. La fonction de production de
pre´cipitation a` cette altitude est presque toujours positive avec une zone maximale dans le mur
de l’œil comprise entre 7 et 15.9 g.kg.hr−1. Cela signifie que l’on est en re´gime sature´ et donc
que pour la restitution de chaleur latente, on prend toujours en compte a` la fois F (qp) et F (qc)
(cf section 2.4.1). F (qc) est ge´ne´ralement ne´gatif, ce qui signifie que l’on a une diminution du
qc avec l’altitude a` ce niveau puisque rappelons le, la vitesse verticale est toujours positive. Un
signe ne´gatif de F (qc) indique que l’on a des phe´nome`nes d’auto-conversion et de collection, ce
qui est logique puisque l’on est dans une zone de pre´cipitation.
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Fig. 3.7: (a) et (b) repre´sentent les coupes horizontales des termes de se´dimentation et de transport vertical de
pre´cipitation a` 4 km d’altitude. L’unite´ est le [g.kg.hr−1]
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Fig. 3.8: (a) et (b repre´sentent les coupes horizontales de F (qp) et F (qc) a` 4 et 5 km d’altitude respectivement.
L’unite´ est le [g.kg.hr−1]
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Interpre´tation des profils verticaux
Sur la figure (3.9), on a repre´sente´ les coupes verticales le long de croix des coupes horizon-
tales pre´ce´demment pre´sente´es. Les coupes (a), (b), (c) et (d) correspondent respectivement
au terme de se´dimentation, au transport vertical de pre´cipitation, a` la fonction de production
de nuage et de pre´cipitation seulement la` ou` il pleut (on n’a pas de restitution ailleurs).
Le terme de se´dimentation (coupe a) est d’un ordre de grandeur supe´rieur a` celui du transport
vertical de pre´cipitation (coupe b) avec un maximum de 10.9 g.kg−1.hr−1 pour le terme de
se´dimentation et de 0.3 g.kg−1.hr−1 pour le transport vertical. Les transports verticaux sont
en ge´ne´ral nuls ou voisins de ze´ro excepte´ dans les zones convectives du mur de l’œil et de la
bande spirale´e Ouest. On observe alors deux types de profils de transports verticaux dans ces
zones. Le signe du terme de transport vertical est principalement tributaire du gradient vertical
de qp avec l’altitude puisque w est essentiellement positif dans ces zones. Dans la partie la plus
intense du mur de l’ œil (cadran Ouest), BRAIN a restitue´ une tour convective de pre´cipitation
continue ou` qp de´croit donc avec z (cf figure 2.16 b). Cette zone de gradient de qp ne´gatif
est associe´e a` une vitesse verticale toujours positive, d’ou` le transport vertical ne´gatif obtenu
dans cette zone compris entre -0.1 et -0.6 g.kg−1.hr−1. Le cadran Est du mur de l’œil, ainsi que
la bande spirale´e Ouest (cf figure 2.16 b) sont caracte´rise´s par une discontinuite´ du profil de
pre´cipitation, d’ou` cette discontinuite´ du profil de transport vertical puisque w est positif sur
toute la couche d’atmosphe`re concerne´e. Dans la couche de fonte (entre 4 et 6 km), on observe
des transports compris entre -0.1 et -0.2 g.kg−1.hr−1et en dessus et en dessous de cette couche,
les transports verticaux sont compris entre 0.2 et 0.3 g.kg−1.hr−1.
La zone au voisinage de la couche de fonte reste un re´gion de´licate a` restituer car elle est
constitue´e d’un profil restitue´ par BRAIN mais dont la partie liquide provient a` l’origine d’une
mesure radar alors que la partie glace a e´te´ “extrapole´e” graˆce a` des sorties de mode`les. Les
gradients verticaux dans cette zone doivent eˆtre conside´re´s avec pre´caution. Malheureusement,
dans la convection, ces gradients sont multiplie´s par une vitesse verticale forte donc le terme
produit peut eˆtre fort dans le sens positif. Par chance, la contribution de ce terme de transport en
particulier dans ces re´gions suspectes est faible devant le terme de se´dimentation. Si le terme de
transport vertical pre´sente une structure en couches horizontales, le terme de se´dimentation met
bien en valeur l’asyme´trie observe´e dans les pre´cipitations. C’est le terme dominant et quoique
l’incertitude sur la vitesse terminale de chute (VT ) puisse eˆtre importante, elle ne de´pend que
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de la parame´trisation utilise´e et reste proportionnelle au taux de pluie. Au final, le terme de
se´dimentation est presque toujours positif avec des maxima dans les zones de pre´cipitation
intense. La fonction de production de pre´cipitation (cf figure 3.9.d) est comme pour la coupe
horizontale tre`s ressemblante au terme majoritaire, la se´dimentation donc.
Pour le terme de fonction de production de nuage repre´sente´ sur la coupe (3.9 c), on signale
la pre´sence d’un double re´gime. De meˆme que pour le transport vertical de pre´cipitation, F (qc)
de´pend de w, qui est toujours positif dans notre restitution. Le signe de F (qc) de´pend donc du
gradient de nuage. Or, le nuage liquide et le nuage glace sont fortement de´corre´le´s. On a une
forte discontinuite´ entre le nuage liquide a` 3 km et le nuage glace a` 8 km. Au-dessous de la
couche de fonte, le gradient de nuage liquide augmente de meˆme que le gradient de nuage glace
augmente au-dessus de la couche de fonte avant de diminuer a` nouveau a` 10 km. On va e´mettre
les meˆmes re´serves sur l’estimation du terme qc que sur celle de qp.
On n’a pas repre´sente´ ici le terme de chaleur latente duˆ a` la fonte des particules de glace. En
effet, sa contribution est tre`s faible par rapport aux autres termes et n’intervient que dans des
zones tre`s localise´es, telles que la base de la couche de fonte avec un puits de chaleur maximum
de -0.7 K.hr−1.
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Fig. 3.9: Coupes verticales des termes de transport vertical de pre´cipitation (a) et de se´dimentation (b) et des
fonctions de production de nuage (c) et de pre´cipitation (d) pour l’orbite #9967 du 21 aouˆt 1999 a` 23
UTC de Bret. L’Ouest est gauche sue les coupes.
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3.2.3 Profils de chaleur latente
Fig. 3.10: Repre´sentation de l’e´volution de la pression minimale et du vent maximal au sein du cyclone Bret du
aouˆt au aouˆt 1999.
Le 21 aouˆt 1999, a` 23 UTC :
Le 21 aouˆt 1999 a` 23 UTC, Bret est alors un cyclone de cate´gorie 4 avec des vents soutenus de
195 km.h−1 et un minimum de´pressionnaire de 963 hPa (Fig. 3.10 orbite # 9967). Il s’intensifie
encore dans les heures qui suivent et creuse son minimum de´pressionnaire (1 h plus tard, sa
pression centrale est de 954 hPa).
La figure (3.11) montre une coupe horizontale de la chaleur latente (QH) a` 4 km d’altitude
(a) et une coupe verticale de QH (b) le long des croix repre´sente´es sur la coupe horizontale. Au
regard des re´sultats pre´ce´dents, il apparaˆıt que F (qp) est pratiquement toujours positif et que
donc dans la plupart des cas, le profil de chaleur latente se re´duit a` un facteur pre`s a` la somme
de F (qp) et de F (qc) dans laquelle F (qp) domine. On a une le´ge`re influence au niveau de base
de la couche de fonte, du taux de perte de chaleur latente du a` la fonte des particules de glace.
On voit e´galement dans les zones ou` le F (qp) n’est pas fort, l’influence possible du F (qc)
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qui va renforcer les minima locaux. On notera que les asyme´tries externes dans le Nord-Est
apparaˆıssent sur les coupes horizontales avec des valeurs assez faibles (environ 11.5 K.hr−1).
Sur la coupe verticale (Fig. 3.11 b), on remarque dans la couche comprise entre 4 et 5 km
l’influence sur les contours de QH de la fonte des particules. L’asyme´trie de l’œil se traduit par
une diffe´rence dans l’intensite´ des QH mais aussi en terme de structure avec une zone active dont
la production de chaleur s’e´tend de la surface jusqu’a` 10 km. Dans la partie la moins intense
de l’œil, on voit bien que la production de chaleur est concentre´e entre 3 et 6 km avec une
production entre 0 et 3 km pre´sente, mais faible (environ 2.5 K.hr−1). On remarque e´galement
une zone de production de QH d’intensite´ moyenne, situe´e entre 4 et 6 km qui correspond a` une
signature de bande spirale´e de l’Ouest de l’œil (scan 75). Cette bande n’est visible distinctement
que sur des coupes horizontales a` 5 km.
Dans cette phase de la vie du syste`me mature qui se renforce, on voit que le taux de chaleur
latente semble caracte´rise´ par une structure plus verticale avec une forte production dans le mur
de l’œil qui ceint presque comple`tement l’œil lui-meˆme. En meˆme temps, l’extension spatiale de
la zone de production de chaleur est restreinte par rapport a` la taille totale du syste`me.
Comparaison avec les orbites pre´ce´dente et suivante :
Nous disposons e´galement de deux orbites de Bret, le 20 aouˆt 1999 a` 16 UTC (# 9947) et
le 22 aouˆt 1999 a` 17 UTC (# 9979). La figure (3.10) illustre l’e´volution de Bret du 18 au 24
aouˆt 1999 en terme de pression centrale et de vent maximum. Le 20 aouˆt, Bret est encore une
tempeˆte tropical en phase de creusement le´ger avec un minimum de pression de 993 hPa (992
hPa, deux heures plus tard) et des vents d’environ 100 km.h−1. BRAIN restitue des pre´cipitations
exclusivement de nature stratiforme. Le 22 aouˆt 1999, Bret est encore un cyclone de cate´gorie 4
avec un minimum de´pressionnaire de 945 hPa et des vents de 230 km.h−1. Il va alors atteindre
les coˆtes Texanes sur lesquelles il va se dissiper.
On a maintenant repre´sente´ sur la figure (3.12) les re´sultats obtenus pour l’orbite # 9979
(22 aouˆt a` 17 UTC). On voit sur la coupe horizontale (Fig. 3.12 a ) une forte discontinuite´
entre la restitution dans la partie oce´anique et la partie coˆtie`re dans la zone Nord de l’image.
En effet, BRAIN traite les coˆtes comme des continents et donc n’utilise que la diffusion par la
glace a` 85 GHz, les autres canaux e´tant sature´s. La version de l’algorithme utilise´e n’est pas a` ce
jour consolide´e pour traiter les re´gions coˆtie`res en absence de pre´cipitation glace. Mais dans les
zones intenses du syste`me, c’est a` dire dans le cadran Ouest du mur de l’œil et la bande spirale´e
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Fig. 3.11: (a) Coupe horizontale du taux de production/absorption de chaleur latente a` 4 km d’altitude en
[K.hr−1]. (b) Coupe verticale le long des croix repre´sente´s sur la coupe horizontale. Cas du cyclone
Bret, orbite # 09967, le 21/08/99 a` 23 UTC. Le cyclone est en phase d’intensification.
du Nord-Ouest, on restitue des productions de chaleur. Soulignons la continuite´ des profils en
terme d’intensite´ entre la zone coˆtie`re et la zone au-dessus des oce´ans. Il faudra bien entendu
verifier que cela repre´sente effectivement la re´alite´ et non un artefact duˆ a` la me´thode d’inversion
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(BRAIN). En terme de structure, on distingue donc l’œil, le mur de l’œil le´ge`rement asyme´trique
maintenant et deux bandes spirale´es externes au Nord-Est. Dans la partie oce´anique, on restitue
un champ de chaleur latente dont l’intensite´ est bien moindre que celle de l’orbite du 21 aouˆt
1999 avec un maximum de l’ordre de 16.2 K.hr−1 a` 4 km dans une cellule sans doute convective
d’une bande spirale´e au Nord-Est. L’intensite´ de chaleur ce cette cellule est supe´rieure a` celle du
mur de l’œil et de la premie`re bande spirale´e compris entre 10 et 13 K.hr−1. Sur la figure (3.12
b) est repre´sente´e la coupe verticale de chaleur latente le long des croix de la coupe horizontale.
La production de chaleur est e´videmment beaucoup plus faible que dans l’orbite du 21 aouˆt 1999
et elle est presque exclusivement limite´e a` la couche comprise entre 4 et 5 km d’altitude avec un
maximum de 11.1K.h−1 dans la partie Est. Le cadran Ouest du mur de l’œil est clairement moins
intense en terme de production de chaleur, l’alimentation en vapeur d’eau due a` l’e´vaporation
de la surface de l’oce´an est presque coupe´e. Quelques heures plus tard, Bret se dissipe, son vent
maximum diminue tandis que la pression centrale remonte.
Les re´sultats de l’orbite # 9947 (20 aouˆt 1999) figure sur les images (3.13). Le maximum
de production de chaleur se trouve dans la cellule stratiforme ou` l’on fera la coupe verticale,
et est environ e´gale a` 17.7 K.hr−1. On n’identifie pas encore vraiment une structure de type
cyclonique mais on devine que la cellule stratiforme correspond a` une amorce du mur de l’œil,
en effet, le minimum de´pressionnaire repre´sente´ par les triangles rouges se trouve juste au nord.
Sur la coupe verticale, on constate que le profil de QH a la meˆme allure que celui de l’orbite #
9979 avec une zone de production dans la couche 4-5 km, mais plus intense avec un maximum
de 14.4 K.hr−1. Bret est en phase de creusement lent, 8 heures plus tard, son vent maximum est
toujours le meˆme, seule sa pression centrale a diminue´ pour atteindre 983 hPa.
Afin de comparer les re´sultats obtenus sur les 3 orbites, on a calcule´ les profils moyens
de chaleur latente classifie´s entre pixels convectifs et stratiformes en fonction de l’altitude (cf
Fig. 3.14). Pour l’orbite du 20 aouˆt 1999, tous les profils restitue´s par BRAIN ont e´te´ classe´s
stratiformes. Le profils moyen montrent deux maxima de 2 K.hr−1 et 3.5 K.hr−1 a` respectivement
2.5 km et 4 km, soit a` la base de couche de fonte. Pour les orbites # 9967 et # 9979, les profils
convectifs sont dans les deux cas supe´rieurs aux profils stratiformes. Dans le cas de l’orbite #
9967 (21 aouˆt 1999), on observe un maximum principal de 20 K.hr−1 entre 4 et 5 km pour le
profils convectifs et deux maxima secondaires l’un au voisinage de la surface d’environ 8 K.hr−1
et un autre a` 8 km d’environ 2 K.hr−1. Dans le cas stratiforme, on distingue deux maxima, un
plus faible de 2 K.hr−1 a` 2.5 km et un autre de 4 K.hr−1 a` 4 km juste en dessous de la couche
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de fonte. Pour l’orbite # 9979 (22 aouˆt 1999), on observe une nette diminution du maximum
principal classe´ convectif de 15 K.hr−1 a` 4 km et l’apparition d’un maximum a` 2.5 km de 10.5
K.hr−1. Ou bien, il y a eu une erreur de classification, ou bien on a encore suffisamment de
phase glace pour justifier que les profils soient convectifs et les pre´cipitations soient encore tre`s
intenses, ce qui est confirme´ par l’observation au sol des radars du re´seaux NEXRAD. Pour les
profils stratiformes, les maxima sont de 5 et 2 K.hr−1 respectivement pour les altitudes 4 et 2.5
km. Par ailleurs, on a toujours dans le cas convectif, deux maxima secondaires au voisinage de
la surface et a` 8 km. Leurs intensite´s sont respectivement 3 K.hr−1 et 2.5 K.hr−1. On a donc eu
une nette diminution de ces maxima.
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Fig. 3.12: (a) Coupe horizontale du taux de production/absorption de chaleur latente a` 4 km d’altitude en
[K.hr−1]. (b) Coupe verticale le long des croix repre´sente´s sur la coupe horizontale. Cas du cyclone
Bret, orbite # 09979, le 22/08/99 a` 17 UTC juste avant son arrive´e sur les coˆtes texanes. Attention
l’Est est a` gauche sur cette coupe verticale.
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Fig. 3.13: (a) Coupe horizontale du taux de production/absorption de chaleur latente a` 4 km d’altitude en
[K.hr−1]. (b) Coupe verticale le long des croix repre´sente´s sur la coupe horizontale. Cas du cyclone
Bret, orbite # 09947, le 20/08/99 a` 16 UTC. Attention l’Est est a` gauche sur cette coupe verticale.
Bret n’est encore qu’une tempeˆte tropical en phase de creusement lent.
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Fig. 3.14: Coupes Verticales des profils moyens de taux de production/absorption de chaleur latente pour les
pixels convectives (traits pleins) et stratiformes (traits tirete´s) des orbites # 9947 (20 aouˆt 1999, 16
UTC) # 9967 (21 aouˆt 1999, 23 UTC) et # 9979 (22 aouˆt 1999, 17 UTC). De´tails voir texte.
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Interpre´tation et conclusions :
L’approche propose´e par Willoughby et de´rive´e de celle d’Eliassen et Sawyer permet donc
de relier le terme d’e´volution syme´trique de la perturbation de tempe´rature potentielle virtuelle
au terme de production de chaleur retranche´ des termes de transports horizontaux et verticaux
de θcs, c’est a` dire :
∂θcs
∂t
= B −Rs ∂θ
∂R
−Ws ∂θ
∂z
(3.2)
Cette e´quation peut eˆtre une piste objective pour relier l’e´volution du syste`me au terme de
QH restitue´, meˆme si a` ce stade on ne dispose d’aucun moyen de calculer θcs ou Rs.
Dans la phase mature (21 aouˆt 1999 a` 23 UTC), le terme B est grand mais les termes
d’advection sont eux aussi forts car la circulation secondaire est bien e´tablie. Dans le meˆme
temps, l’anomalie chaude de tempe´rature est maximum. On peut toutefois infe´rer que puisque
le cyclone est en phase de creusement, cette anomalie chaude est certainement en train de
s’intensifier.
Dans les observations du 20 et du 22 aouˆt, les structures et intensite´s de la chaleur latente
restitue´e sont voisines. Dans le premier cas (20 aouˆt), la source d’e´nergie, l’oce´an chaud, est
pre´sente, mais on est probablement en cours d’e´tablissement et l’anomalie de tempe´rature est
sans doute tre`s faible. Bien que le terme de QH soit faible, il compense probablement, ou du
moins e´quilibre les termes de perte dus aux transports horizontal et vertical. Dans la phase
de dissipation (22 aouˆt), c’est le contraire. La circulation secondaire est bien e´tablie, avec une
anomalie de tempe´rature tre`s forte induisant des gradients tre`s forts eux aussi. Comme le cy-
clone arrive sur la terre, son alimentation en vapeur d’eau est coupe´e (au moins dans toute la
partie ouest), entraˆınant une production de chaleur trop faible pour continuer a` alimenter le
syste`me et compenser les termes de perte par transport. On peut supposer qu’alors le syste`me
va se maintenir encore quelque temps par l’effet de sa propre inertie et des termes e´ventuels de
production de moment sur lesquels on n’a pas d’information.
Ces analyses sont bien e´videmment effectue´es a posteriori mais elles pre´sentent l’avantage
d’eˆtre cohe´rentes avec les hypothe`ses e´nerge´tiques expose´es dans le chapitre 1. Il manque toute-
fois clairement une information dynamique qui pourrait eˆtre e´ventuellement construite a` partir
d’une me´thode similaire a` celle utilise´e pour restituer le champ de vitesse verticale : corre´lation
entre pression centrale et circulation, e´quilibre du vent thermique etc... Une autre solution
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consistent e´ventuellement a` utiliser des champs issus d’un mode`le ope´rationnel type CEPMMT.
3.3 Validation a` partir des donne´es ae´roporte´es
3.3.1 Le CMRS , Les missions avions et mesures terrestres
Afin d’assurer les pre´visions de trajectoire et d’intensite´ des perturbations de l’Atlantique
Nord, l’OMM12 a mis en place des Centres Me´te´orologiques Re´gionales Spe´cialise´s (CMRS),
charge´s de la surveillance et du suivi de tout syste`me cyclonique e´voluant dans son domaine
d’action. Cet organisme e´met un bulletin re´gulier durant la saison des cyclones et fait des
pre´visions a` destination des centres me´te´orologiques des pays concerne´s. Lorsqu’une perturbation
devient menac¸ante pour les populations mais qu’elle reste encore hors d’atteinte par les mesures
terrestres, le CMRS de Miami aux Etats-Unis, le NHC/TPC13 en association avec le HRD14
(NOAA/AOML15) disposent d’avions :
– les WP3s Orions (NOAA-42 et NOAA-43) spe´cialise´s dans l’e´tude des cyclones tropicaux
– et un turbo jet (Gulfstream G-IV) afin d’e´tudier la structure verticale de l’atmosphe`re
environnante.
C’est dans le cadre de la mission XCDX16 que ces avions sont utilise´s (cf Figure 3.15).
Fig. 3.15: Strate´gies de vol des avions WP3 et G-IV mise en place par la NOAA durant la mission XCDX. Le
sche´ma de gauche repre´sente les trajectoires ou “leg” des WP3s a` travers la zone active du cyclone
12Organisation mondiale de la me´te´orologie
13National Hurricane Center/ Tropical Prediction Center
14Hurricane Research Division
15National Oceanic and Atmospheric Administration/Atlantic Oceanographic and Meteorological Laboratory
16Extented Cyclone Dynamics Experiment
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mate´rialise´e par la re´gion grise´e. L’avion peut larguer des dropsondes depuis 3-4 km d’altitude le long
de ces meˆmes legs. Paralle`lement, a` droite le G-IV effecute des largages de dropsondes depuis 12 km
d’altitude symbolise´s par les diffe´rents points tout autour du cyclone.
Les WP3s volent a` une altitude de croisie`re de 3-4 km et larguent des dropsondes depuis ce
niveau de vol le long des diffe´rents “legs” qu’ils effectuent dans le cyclone. Ils disposent e´galement
de nombreux capteurs qui leur permettent d’effectuer des mesures directes. On utilisera exclu-
sivement celles provenant du radar Doppler Bande X (λ= 3 cm) de queue.
Le G-IV par ailleurs vole a` haute altitude dans un rayon de 1500 km autour du cyclone et
largue seulement des sondes (ODWs17) mesurant tempe´rature, pression et humidite´ sur l’en-
semble de la colonne troposphe´rique. Graˆce a` un syste`me de repe´rage GPS18, l’intensite´ et la
direction du vent horizontal dans l’environnement proche du cyclone sont restitue´es.
Ces diffe´rentes donne´es re´colte´es a` l’aide des avions vont servir a` l’initialisation du mode`le
simulant Bret, ainsi qu’a` restituer un champ vertical de chaleur latente a` l’inte´rieur du cyclone
que l’on pourra ainsi utiliser pour diagnostiquer notre me´thode d’inversion des tempe´ratures de
brillance.
D’autre part, pour parfaire la surveillance des cyclones, le CRMS de Miami dispose e´galement
de donne´es provenant de stations terrestres d’observations conventionnelles en surface et en
altitude.
3.3.2 Traitement des donne´es avions et terrestres
Le laboratoire d’ae´rologie nous a fourni les champs de re´flectivite´s radar de la mission avion
dans Bret du 21 aouˆt 1999 de 20 UTC a` 23 UTC durant laquelle l’avion a fait 3 legs dans
le cyclone ainsi que le champ 3D de vent (Nuissier et al. 2003). Soulignons que ces champs de
re´flectivite´ et de vent ont e´te´ restitue´s a` partir d’un composite de 3 heures de donne´es a` haute
re´solution, tandis que les donne´es satellites sont des mesures instantane´es mais a` basse re´solution.
Ces champs ont e´te´ obtenus a` l’aide du radar Doppler bande X situe´ dans la queue de l’avion.
Restitution du champ de vent 3D
La me´thode Extended Velocity Track Display (EVTD de´crite dans Roux and Marks 1996)
est utilise´e pour restituer la structure du vent a` partir de donne´es radar Doppler provenant de
17Omega DropWindsondes
18Global Positioning System
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passages successifs a` travers le cyclone. Dans un premier temps, ce sont le vent tangentiel (VT )
et radial (VR) qui sont restitue´s puis la vitesse verticale a` partir de l’inte´gration de l’e´quation de
conservation de la masse. La restitution est a` l’ordre 1 c’est a` dire que les asyme´tries du premier
ordre sont restitue´es mais le champ syme´trique (ordre 0) pre´domine.
Les coupes repre´sente´es sur la figure (3.16) correspondent a` des coupes horizontales de la
vitesse verticale de l’air obtenues a` partir des composites de re´flectivite´s mesure´es entre 20 UTC
et 23 UTC le 21 aouˆt 1999. La coupe (a) a pour re´solution 3 km, tandis que la coupe (b) est
une repre´sentation de la vitesse verticale de l’air moyenne´e a` la re´solution 12 km (re´solution
de BRAIN). Comparons les avec les re´sultats obtenus a` l’aide de BRAIN (cf Fig. 3.6a) tout
en tenant compte de la diffe´rence de re´solution. En terme de structure, on observe une zone
d’ascendance dans le cadran Nord/Nord-Est avec des maximums de 3.3 m.s−1, lie´ a` la production
des pre´cipitations et une zone de subsidence dans le cadran Sud-Ouest lie´e aux pre´cipitation elle-
meˆme. Ce de´calage entre la zone de cre´ation des pre´cipitations et la zone de pre´cipitation est duˆ
la pre´sence de forts vent horizontaux dans le mur de l’œil. Or, la vitesse verticale de l’air obtenue
a` partir des donne´es satellites est fortement corre´le´e a` la pre´sence de pre´cipitation. On ne peut
ainsi restituer ces zones de subsidences. Le w maximum restitue´ a` partir des donne´es radars
moyenne´es a` la re´solution de 12 km est de 1.7 m.s−1. Dans le cas de BRAIN (cf Fig. 3.6a), il est
de 1.1 m.s−1 . On a donc une bonne estimation en terme d’ordre de grandeur pour la restitution
des subsidences. Par contre, on remarque qu’il est ne´cessaire d’ame´liorer la restitution de la
vitesse verticale.
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Fig. 3.16: (a) et (b) repre´sentent les coupes horizontales de w obtenus a` partir d’une composite de 3 heures de
donne´es radars du P3 a` 4 km d’altitude pour des re´solutions de 3 et 12 km respectivement.
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Restitution des champs d’hydrome´te´ores et de leur vitesses de chute
Les contenus en hydrome´te´ores et leurs vitesses de chutes (VP ) sont calcule´s a` partir de for-
mules empiriques ve´rifie´es pour les atmosphe`res tropicales au voisinage des cyclones (Gamache et al.
1993, Black 1990 et Jorgensen and Willis 1982).
QP =
1
ρ
aZb (3.3)
VP = (
ρ0
ρ
)0.4.cZd (3.4)
avec Z, la reflectivite´ en [mm6.m−3], QP en [g.kg−1] et VP en [m.s−1] et ρ0=1.3[kg.m−3].
a b c d
Eau 1.33x10−3 0.69 -2.6 0.107
Glace 2.64x10−2 0.56 -0.817 0.063
Tab. 3.2: Valeurs des coefficients des lois de puissance pour la restitution des contenus en eau et en glace (g.kg−1)
et des vitesses de chutes (m.s−1) a` partir des re´flectivite´s radars ae´roporte´es
L’isotherme 0◦C est conside´re´ a` 4 km d’altitude. On suppose que pour z < 4km, on a
uniquement de l’eau et pour z> 6km, seulement de la glace. Entre les deux niveaux, les contenus
et vitesses de chutes sont restitue´s par interpolation line´aire.
Les coupes repre´sente´es sur la figure (3.17) correspondent a` des coupes verticales le long de
la longitude -94.5◦ (on verra par la suite sur des champs horizontaux ou` est faite la coupe) des
contenus en pluie et glace et leurs vitesses terminales de chute restitue´es a` partir des composites
de re´flectivite´s mesure´es entre 20 UTC et 23 UTC le 21 aouˆt 1999. Comparons des avec les
re´sultats obtenus a` l’aide de BRAIN (cf Fig. 2.19) tout en tenant compte de la diffe´rence de
re´solution spatiale et temporelle. On ne fera ici qu’une comparaison en terme d’ordre de grandeur,
en effet, ces coupes ne correspondent pas simultane´es. De plus, les champs restitue´s par BRAIN
sont a` la re´solution du 37 GHz de TMI, soit 12 km, tandis que la re´solution des champs restitue´s
graˆce aux donne´es radars du P3 est de 3 km. Les champs restitue´s par BRAIN sont lisse´s. On
n’a pas re´duit la re´solution des donne´es radars volontairement afin d’e´viter la propagation de
l’erreur cause´e par une moyenne. Les champs de contenus en pre´cipitation restitue´s par le P3
sont donc plus importants avec dans ces coupes, des maximums dans la partie Nord mur de
139
Chapitre 3. Cas d’e´tude : Le cyclone Bret
l’œil, respectivement de 4.9 g.kg−1 pour les pre´cipitations liquides a` 4 km et de de 2.2 g.kg−1
pour les pre´cipitations solides a` 8 km . On observe des contenus de 0.4 g.kg−1 de pre´cipitations
solides dans l’œil dans la couche comprise entre 8 et 12 km environ ce qui est un artefact duˆ a`
la me´thode de restitution.
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Fig. 3.17: (a) et (b) repre´sentent les coupes verticales de qpw, Vpw respectivement. (c) et (d) repre´sentent les
coupes verticales de qpi, Vpi.
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Restitution des champs 3D de vapeur
Fig. 3.18: Illustration du contenu inte´gre´ en humidite´ (calcule´ d’apre`s Wenz.
Les mesures ae´roporte´es ne donnent aucune indication sur le champ de nuage. Nous allons
donc utiliser le champ de vapeur d’eau afin de restituer la production de nuage suivant la me´thode
de Satoh et al. (2001).
Le champ 3D de vapeur d’eau a e´te´ restitue´ a` l’aide de la me´thode MANDOPAS (Scialom and Lemaˆıtre
1990 et Montmerle and Lemaˆıtre 1998) lors d’un stage de DEA (Bouchard 2003). Nous utilisons
les dropsondes des avions de la NOAA (cf 3.3.1) lance´es lors de missions du 21 aouˆt 1999 entre
20 UTC et 23 UTC, ainsi que les radiosondages de 10 stations re´parties entre la Floride et le
Mexique le 21 aouˆt 1999 a` 22 UTC. Ces dernie`res fournissent l’humidite´ spe´cifique au-dessus des
terres. D’autre part, un champ de contenu inte´gre´ en vapeur d’eau sur la verticale est obtenu
a` l’aide d’un algorithme de´veloppe´ par Wentz19 a` partir des tempe´ratures de brillance de TMI.
19Site internet : http ://ghrc.msfc.nasa.gov/uso/readme/tmiwop.html#BM1
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La figure (3.18) montre le champ de contenu inte´gre´ pour l’orbite # 9967 du 21 aouˆt 1999 a` 23
UTC, on observe un maximum de 75 mm dans la zone ou` se trouve le cyclone.
Le champ finalement obtenu par MANDOPAS est en accord avec l’emplacement du cyclone
vu sur les images satellites. La me´thode est cependant limite´e par le nombre de donne´es dispo-
nibles, et la re´solution horizontale maximum pour que la me´thode converge vers une solution
physique est de 15 km. On observe donc essentiellement une variation du champ de rapport de
me´lange en vapeur avec l’altitude. Le champ ainsi obtenu est donc bien corre´le´ avec le phe´nome`ne
en question mais ne permet pas de restituer la structure de´taille´e du cyclone. Seuls les gradients
verticaux seront bien repre´sente´s.
3.3.3 Re´sultats des bilans de chaleur
Comparaison des termes interme´diaires avec la restitution de BRAIN
La figure (3.19) repre´sente les coupes horizontales des termes de transport vertical (b)
de pre´cipitation et de se´dimentation (a). Comme pour la restitution par BRAIN, le terme de
se´dimentation est dominant devant les termes de transport vertical avec un maximum plus fort de
62 g.kg.h−1 dans le mur de l’œil. Attention, les champs restitue´s ici sont volontairement pre´sente´s
a` la re´solution 3 km qui est celle de la restitution a` partir des donne´es du radar P3. En effet,
on souhaite ne pas propager l’erreur due a` un lissage des champs. Le maximum dans le mur de
l’œil est donc 2.5 fois plus fort que celui obtenu pour la restitution par satellite. La partie la plus
active de l’œil se trouve dans le meˆme cadran (Nord-Nord/Ouest). Comme pour la restitution
par BRAIN, le terme de se´dimentation est lie´ a` la vitesse de chute des hydrome´te´ores qui est
directement proportionnel aux contenus. Par ailleurs, le champ de vitesse verticale restitue´e par
les donne´es radars du P3 est plus re´aliste que celui restitue´e par BRAIN. Il rend compte des
subsidences, ainsi le gradient de qp est ne´gatif a` 5 km et c’est donc le signe de la vitesse verticale
qui va de´terminer celui du terme de transport vertical. Ainsi, la zone Nord-Ouest du mur de
l’œil est une zone d’ascendance, lie´e a` une production de pre´cipitation et celle du Sud-Sud/Ouest
est une zone de subsidence, lie´e aux pre´cipitations elle-meˆmes. La vitesse verticale restitue´e est
fonction des contenus en pre´cipitations, c’est pourquoi nous restituons des ascendances dans la
zone de pre´cipitation alors qu’en fait ce sont des subsidences.
La figure (3.20 a) montre une coupe horizontale a` 5 km du terme F (qp). Les effets de
la se´dimentation induisent une diminution du terme de fonction de production dans la re´gion
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Nord/Nord-Ouest et un renforcement dans la partie Sud/Sud-Ouest ou` l’on a des subsidences.
Finalement en termes de structure, on a bien une forte production de pre´cipitation dans la
zone Ouest. On observe la meˆme asyme´trie que pour la restitution avec BRAIN. Par contre, la
restitution par satellite nous donne une information supple´mentaire concernant la structure du
cyclone puisque l’on peut distinguer les bandes spirale´es ce qui n’est pas le cas pour la restitution
a` partir des donne´es du P3. Dans la partie Nord/Nord-Est, on n’observe que quelques traces de
la bande Nord-Est de´tecte´ par satellite mais on n’observe pas du tout la bande du Sud-Ouest.
La me´thode de restitution du champ de vapeur est limite´e par le nombre d’observations et
le radar ae´roporte´ n’est pas sensible au nuage glace ou liquide. Par contre, les dropsondes et
radiosondages nous permettent d’estimer un champ de vapeur qv a` la re´solution de 15 km. Nous
pouvons alors estimer cette fois la fonction de production de vapeur a` cette meˆme re´solution. La
figure (3.20 b) montre la coupe horizontale a` 5 km d’altitude de F (qv). La structure de F (qv)
est de´termine´e par le champ de vitesse verticale. En effet, a` la re´solution de 15 km, on observe
un gradient de qv essentiellement selon la verticale. Dans cette zone, on a pratiquement un qv
constant qui diminue avec l’altitude, le gradient de qv avec l’altitude est donc positif. Le signe
de F (qv) est donc tributaire du signe de w, il est positif dans les ascendances et ne´gatif dans les
subsidences.
Finalement, on aurait une production de pre´cipitations vers 5 km dans la zone Nord/Nord-
Ouest et des pluies seraient dans les subsidences (zone Sud-Ouest).
La figure (3.21) repre´sente les coupes verticales le long de croix des coupes horizontales
pre´ce´demment pre´sente´es. Le nord est a` gauche sur toutes les coupes. Les coupes (a), (b),
(c) et (d) correspondent respectivement au transport vertical de pre´cipitation, au terme de
se´dimentation, a` la fonction de production de pre´cipitation et de vapeur.
Remarque : Pour la fonction de production de pre´cipitation et les termes servant a` sa restitu-
tion (coupe a,b c et d), on ne pre´sente pas les re´sultats au-dessous de 2 km d’altitude. Le champ
de contenus en pre´cipitation (puis le champ de vitesses de chute associe´es) est restitue´ a` l’aide
de la me´thode EVTD a` partird’un composite de 3 heures de donne´es (champ de reflectivite´).
Or, au-dessous de 2km, le manque de donne´es conduit a` des artefacts.
Le signe du terme de transport vertical dans la partie Nord du mur de l’œil ne de´pend que
du gradient de contenus en pre´cipitations, en effet w est positif sur toute la couche, c’est une
zone d’ascendance.
Sur la coupe (c) figure le re´sultat de la fonction de production de pre´cipitation. Elle est
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tre`s similaire a` celle du terme de se´dimentation, d’un ordre de grandeur supe´rieur a` celui de
transport vertical des pre´cipitations. On perc¸oit la contribution du transport vertical dans des
zones locales du mur de l’œil.
La coupe (d) repre´sente le terme de F (qv) restitue´ a` partir des champs de vapeur d’eau. La
me´thode de restitution de ces champs n’a pas converge´ pour les altitudes supe´rieures a` 8 km.
La structure horizontale de F (qv) est de´termine´e par la stucture de w, la faible re´solution de la
restitution de qv donne effectivement un champ lisse´ sur l’horizontale. Les maxima de fonction
de production de nuage sont donc associe´s aux zones convectives ou` les vitesses verticales sont
fortes.
Soulignons que ces re´sultats sont encore pre´liminaires et difficilement interpre´tables. On
observe malgre´ tout un assez bon accord pour le terme de F (qp) excepte´ dans la couche de fonte
mal restitue´e par les donne´es satellites. La zone de production de pre´cipitation se situe dans la
meˆme couche (4-6 km) avec une intensite´ supe´rieure, soit un re´sultat cohe´rent avec la diffe´rence
de re´solution.
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Fig. 3.19: (a) et (b) repre´sentent les coupes horizontales des termes de se´dimentation et de transport vertical de
pre´cipitation a` 5 km d’altitude. L’unite´ est le [g.kg.hr−1]
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Fig. 3.20: (a) et (b repre´sentent les coupes horizontales de F (qp) et F (qv) a` 5 km d’altitude. L’unite´ est le
[g.kg.hr−1]
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Fig. 3.21: Coupes verticales des termes de transport vertical de pre´cipitation (a) et de se´dimentation (b) et des
fonctions de production de pre´cipitation (c) et de nuage (d).
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Transports horizontaux
Contrairement aux donne´es satellites, les donne´es ae´roporte´es donnent une information sur
les champs de vents horizontaux. Ainsi, dans l’expression comple`te de la fonction de pre´cipitation :
F (qp) =
∂qp
∂t
+ u
∂qp
∂x
+ v
∂qp
∂y
+ w
∂qp
∂z
+
1
ρ
∂(ρVpqp)
∂z
− Fp = −Evap+Konv (3.5)
les deuxie`me et troisie`me termes du membre du milieu peuvent eˆtre alors estime´s. Sur la figure
(3.22) on a repre´sente´ ces deux termes (coupe b et c) ainsi que leur somme qui correspond a`
l’advection horizontale qui peut s’e´crire de manie`re diffe´rente suivant le repe`re choisi, soit :
~VH ~∇Hqp = u∂qp
∂x
+ v
∂qp
∂y
=
T
r
∂qp
∂φ
+R
∂qp
∂r
(3.6)
avec R et T respectivement la vitesse radiale et tangentielle.
On a choisi de faire une coupe Nord-Sud le long de la longitude -94.9◦. Ainsi T = -u et R =
v dans ce cas. A un facteur pre`s, on a donc repre´sente´ les gradients en coordonne´es cylindriques.
La coupe (b) donne alors une bonne ide´e de la contribution du terme en T donc de la circulation
tangentielle et la coupe (a) du terme R donc de la circulation radiale. Il est clair que dans le mur
de l’œil ou les bandes spirale´es, la contribution de T est loin d’eˆtre ne´gligeable On observe des
maxima de 34.5 g.kg−1.h−1 soit d’un meˆme ordre de grandeur que le terme de se´dimentation,
et supe´rieur aux termes de transports verticaux. Ne´gliger ce terme comme nous l’avons fait
pour la restitution par satellite apparait donc a` poste´riori comme un choix potentiellement
discutable. On observe une cohe´rence certaine entre les champs de de´gagement de chaleur latente
et l’e´volution du cyclone Bret, mais il reste cependant a` mettre au point une me´thode pour
restituer les composantes du vent tangentielle et radiale.
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Fig. 3.22: Coupes verticales des termes de se´dimentation et de transport vertical de pre´cipitation et des fonctions
de production de pre´cipitation et de nuage pour l’orbite # 9967 du 21 aouˆt 1999 de Bret.
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Conclusions
Sur cette comparaison pre´liminaire, on retrouve un certain nombre d’e´le´ments communs, en
particulier quant a` la restitution de la fonction de production de pre´cipitation, meˆme si l’intensite´
diffe`re en raison des diffe´rences de re´solution. C’est volontairement que l’on a pas repre´sente´ ici
les re´sultats de chaleur latente obtenus par restitution radar. En effet, la fonction de production
de vapeur intervient fortement dans le profil de QH . Or, on souhaitait ne pas utiliser de profils
climatologiques d’atmosphe`re standard pour pallier ce proble`me en restituant un champ de
vapeur a` partir de donne´es de dropsondes, radiosondages et contenus inte´gre´s en vapeur issus de
donne´es satellite. D’autre part, la faible re´solution de la restitution ne permettant pas l’obtention
d’un champ de vapeur a` une e´chelle suffisamment fine, on ne peut donc l’utiliser pour une
ve´ritable validation. Toutefois, l’e´tude a` partir des donne´es avions permet de se faire une ide´e
plus pre´cise de la contribution des termes de transports horizontaux qui, dans le cas spe´cifique des
cyclones, n’est pas ne´gligeable. Cette comparaison des restitutions avions et satellite confirme
e´galement les limitations lie´es a` l’emploi d’une re´gression de la vitesse verticale a` partir de
l’intensite´ des pre´cipitations qui ne permet d’acce´der aux subsidences. Malgre´ ces re´serves, il y a
un bon accord entre les termes communs restituables par les deux me´thodes a` e´chelle synoptique
et a` e´chelle moyenne. Cependant, certains parame`tres ne peuvent eˆtre intervalide´s : F (qc) n’est
estime´ qu’a` grande e´chelle, et les transports horizontaux le sont seulement a` moyenne e´chelle. Une
piste de´ja` e´voque´e pour poursuivre cette e´tude serait une approche couple´e donne´es-mode`le(s)
(mode`le me´so-e´chelle ou mode`le conceptuel).
151
Chapitre 3. Cas d’e´tude : Le cyclone Bret
152
Conclusions et perspectives
La circulation atmosphe´rique est gouverne´e par les e´changes de chaleur implique´s lors des
changements de phase de l’eau dans les pre´cipitations. Les cyclones des re´gions tropicales sont
une manifestation spectaculaire de la libe´ration de chaleur latente dans ses parties convectives
les plus intenses (mur de l’œil). Ces gigantesques “machines thermiques” contribuent a` la redis-
tribution de l’e´nergie entre les zones surchauffe´es du globe et les re´gions les plus froides. De plus,
la connaissance de la chaleur latente lie´e au terme d’e´volution pourrait ame´liorer les pre´visions
de leurs intensifications ou de leurs dissipations, primordiales pour les populations touche´es par
ces e´ve`nements de´vastateurs. Leur structure qui associe des zones bien marque´es de convection
profonde (mur de l’œil et bandes spirale´es) et des pre´cipitations stratiformes, a l’avantage d’eˆtre
de´tectable par satellite.
Les fre´quences des mesures satellites et leur instrumentation ont e´te´ ame´liore´es par le lance-
ment en 1997 du satellite TRMM. Ce dernier embarque a` son bord un radiome`tre micro-onde
passive (TMI) ainsi que le premier radar de´die´ a` l’e´tude des pre´cipitations (PR). Ainsi, la res-
titution des parame`tres microphysiques tels que les contenus en eau et glace pre´cipitante etc...,
a pu eˆtre ame´liore´e par l’utilisation couple´e de ces deux instruments. La finalite´ de cette e´tude
est de restituer les profils de chaleur latente dans les cyclones tropicaux a` partir de donne´es
radiome´triques micro-onde passives satellite.
Dans un premier temps, notre me´thode a e´te´ applique´e au cas du cyclone Bret (21-23 aouˆt
1999), largement e´chantillonne´ par des donne´es de sources inde´pendantes et qui a fait l’objet
d’e´tude par mode´lisation. On a pu ainsi valider nos re´sultats a` l’aide d’une e´tude comparative
avec les profils obtenus a` partir des donne´es de radars ae´roporte´s, dropsondes et radiosondages.
De plus, Bret a e´te´ e´chantillonne´ lors de 3 passages successifs de TRMM entre le 20 et 22 aouˆt
1999 a` diffe´rents stades de son e´volution, ce qui nous a permis d’e´tudier la corre´lation entre
l’e´volution de Bret et les champs de de´gagement de chaleur latente restitue´s.
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C’est dans ce contexte que l’on a de´veloppe´ un algorithme de type baye´sien, BRAIN dont
l’originalite´ vient des bases de donne´es, constitue´es a` l’aide des mesures du PR. Une premie`re
partie de notre travail a consiste´ a` ve´rifier la repre´sentativite´ de la base de donne´es servant a`
la restitution. Dans un premier temps, l’e´tude a porte´ sur la restitution du taux de pluie de
surface a` partir des mesures du PR. L’erreur de l’algorithme est donc lie´e aux seules erreurs
d’observation. Afin de tester la qualite´ de la restitution, nous avons ensuite cre´e´ une base de
test a` l’aide d’un jeu de situations de pluie similaire a` celui utilise´ pour la base de donne´es de
re´fe´rence. La pluie restitue´e a` l’aide de la base de test a e´te´ compare´e a` la pluie initiale (attendue).
La base de donne´es a e´te´ construite de manie`re a` avoir une caracte´ristique de biais moyen faible,
mais l’e´cart-type de chaque classe de pluie est assez e´leve´. On a observe´ une sous-estimation
dans le cas de fortes pluies (5-6 mm.h−1), et une sur-estimation dans le cas de pluies faibles (0.1
mm.h−1). Toutefois, les erreurs maximales pour ces pluies (infe´rieures a` 1 mm.h−1) sont faibles
car elles ne contribuent qu’ a` 8 % seulement de la pluie totale de la base. La me´thode a e´te´
alors applique´e a` l’orbite du 21 aouˆt 1999 de Bret. La structure du cyclone, bien de´finie avec des
zones convectives et stratiformes est assez large pour eˆtre observe´e par satellite, mais on voit
de´ja` une limitation. Une re´solution de 12 km (celle de l’algorithme BRAIN) est suffisamment
fine pour de´tecter certaines zones, mais he´las trop grossie`re encore, ce qui provoque un lissage
dans lequel on perd une partie de l’information. Globalement, on a tout de meˆme un bon accord
des re´sultats en terme de structure dans la limite d’erreurs locales importantes, avec par exemple
une sous-estimation de l’intensite´ des pluies maximales.
La structure du champ tridimensionnel de pluie peut eˆtre restitue´e de la meˆme manie`re que
la pluie de surface puisque le profil associe´ a` un taux de pluie donne´ et son vecteur de TBs sont
stocke´s dans la base de donne´es. Cette dernie`re a e´te´ enrichie a` l’aide de sorties de mode`le avec
une approche similaire a` celle utilise´e dans BRAIN. La structure tri-dimensionnelle des champs
de pluie restitue´s par BRAIN dans Bret, toujours le 21 aouˆt, est cohe´rente avec celle de la
re´fe´rence ce qui n’e´tait pas acquis a priori car plusieurs profils verticaux peuvent correspondre
a` un meˆme taux de pluie de surface. D’un autre coˆte´, on ve´rifie ici que les TBs contiennent
bien une information tridimensionnelle. Les intensite´s sont, elles aussi bien reproduites, avec
une tendance a` la sur-estimation des contenus en eau faible et a` la sous-estimation des contenus
en glace.
La me´thode de calcul de chaleur latente a` partir des profils d’hydrome´te´ores a pu de`s lors eˆtre
applique´e. Elle suppose que les processus d’e´changes de chaleur dus aux changement de phase
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de l’eau n’ont pas lieu simultane´ment. La vitesse verticale et les vitesses terminales de chute
des hydrome´te´ores ne pouvant eˆtre restitue´es par satellite, on a utilise´ des me´thodes indirectes,
l’une base´e sur une approche mode`le et l’autre a` partir de relations empiriques. La restitution
de la vitesse par une re´gression line´aire sur les contenus en hydrome´te´ores de sorties de mode`le
est re´aliste dans le cas des ascendances, mais nous ne pouvons pas restituer les subsidences.
On a alors pre´sente´ les contributions de chaque terme intervenant dans le calcul de chaleur
latente pour le cas de l’orbite du 21 aouˆt 1999, 23 UTC, heure a` laquelle Bret e´tait un cyclone
mature en phase d’intensification. Le terme de se´dimentation est pratiquement toujours d’un
ordre de grandeur supe´rieur au terme de transport vertical pour la de´termination de la fonction
de production de pre´cipitation. Au final, cette dernie`re est presque toujours positive avec une
zone maximale dans le mur de l’œil, cela signifie que l’on est en re´gime sature´ et que pour
la restitution de la chaleur latente, on prend toujours en compte a` la fois les termes F (qp) et
F (qc). Le terme de fonction de production de nuage est ge´ne´ralement ne´gatif. Comme les vitesses
verticales sont toujours positives, le signe de´pend du gradient de qc avec la verticale. Au final,
la chaleur latente a` ce stade de vie de Bret, semble caracte´rise´e par une structure plus verticale
avec une forte production dans le mur de l’œil qui encercle presque comple`tement l’œil lui-meˆme.
Les observations satellite des 20 et 22 aouˆt 1999, correspondent a` des stades d’e´volution tre`s
diffe´rents. Le 20 aouˆt, Bret est encore un orage tropical en le´ge`re phase de creusement et le
22 aouˆt, c’est un cyclone de cate´gorie 4 proche des terres ou` il va se dissiper. Les intensite´s et
structures restitue´es pour ces deux orbites sont tre`s similaires. Il semblerait que les termes de
transports horizontaux de la perturbation de tempe´rature aient un roˆle crucial dans l’explication
de l’e´volution.
Bien que notre algorithme ne puisse restituer les transports horizontaux qui ne sont pas
ne´gligeables dans le cas des cyclones, il reproduit assez bien des diffe´rences de distributions en
terme de structure suivant le stade d’e´volution du syste`me. Une e´tude syste´matique des pre´-
cyclones et cyclones pourrait eˆtre conduite en utilisant notre me´thode pour fournir un diagnostic
de l’e´volution des syste`mes. En effet, dans le cas de Bret, l’intensification explosive n’a pu eˆtre
capte´e par la limitation de l’e´chantillonnage temporel de TRMM. Par ailleurs, la validation
a` l’aide de donne´es avion nous a permis de valider les termes restituables aux deux e´chelles
(synoptique et me´so e´chelle). Une estimation des termes manquants par une me´thode donne´es-
mode`le (mode`les me´so-e´chelle, conceptuel) pourrait apporter des solutions.
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Annexe A
Liste des symboles
Notation Valeur Unite´ De´finition
CP 1005 J.K−1.kg−1 Chaleur spe´cifique de l’air a` pression constante
D Diame`tre d’une particule
D0 Diame`tre me´dian
DSD Drop Size distribution
D/Dt = ∂/∂t+ (~V .~∇) De´rive´e particulaire (ou totale)
F(qc) g.kg.−1.hr−1 Fonction de production de nuage
F(qp) g.kg.−1.hr−1 Fonction de production de pre´cipitation
f Parame`tre de coriolis
g 9.81 m.s−2 Acce´le´ration de la pesanteur
h Energie statique humide
K Coefficient de diffusion turbulente
Ls 2.83.106 J.kg−1 Chaleur latente de sublimation de la glace
Lv 2.50.106 J.kg−1 Chaleur latente de vaporisation de l’eau
Lf 3.34.105 J.kg−1 Chaleur latente de de fusion de la glace
M Moment cine´tique
N(D) Nombre de gouttes d’un diame`tre donne´
P Pa Pression
Pi Indice d’e´mission
P0 cm.j−1 Taux de pluie moyen
q Humidite´
173
Annexe A. Liste des symboles
Notation Valeur Unite´ De´finition
Q1 K.s−1 Source de chaleur apparente
Q2 K.s−1 Puits d’humidite´ apparent
qc Contenu en nuage
qpi Contenu en glace
qpw Contenu en eau liquide
qv Rapport de me´lange en vapeur d’eau
qs Rapport de me´lange en vapeur d’eau saturante
QH K.hr−1 Chaleur latente
QR Taux de chaleur duˆ a` la radiation
r km Rayon compte´ a` partir du centre de la circulation
R mm.h−1 Taux de pluie de surface
R∗i Flux de masse d’un hydrome´te´ore
Rs m.s−1 Composante syme´trique de la vitesse radiale
s Energie statique se`che
S s−1 Cisaillement vertical de Ts
S Indice de diffusion
TB K Tempe´rature de brillance
T clri Tempe´rature de brillance en air clair
Ts m.s−1 Composante syme´trique de la vitesse tangentielle
~V m.s−1 Vitesse du vent
Vpi m.s−1 Vitesse de chute d’un hydrome´te´ore
ws m.s−1 Composante syme´trique de la vitesse verticale
W g.m−3 Contenu en eau
Z dBz ou mm6m−3 Re´flectivite´
µ Coefficient de´terminant la forme d’une DSD
δs 1 Pour l’air sature´
0 Sinon
θcs K Composante syme´trique de la tempe´rature potentielle
virtuelle de nuage
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Notation Valeur Unite´ De´finition
θe K Tempe´rature potentielle e´quivalente d’une particule
θe0 K Tempe´rature potentielle e´quivalente d’environnement
θv0 K Tempe´rature potentielle virtuelle d’environnement
Ω rad.s−1 Vitesse angulaire de rotation de la Terre
Π Fonction d’Exner, pression re´duite
ρ kg.m−3 Densite´ de l’air
ζ s−1 Composante verticale de la vorticite´
ξ s−1 Parame`tre d’inertie
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Annexe B
Etude de sensibilite´ sur la glace
Afin de mieux appre´hender la validite´ des champs 3D construits a` partir des mesures du PR
et comple´te´s par des simulations de mode`le me´so-e´chelle de nuage, nous avons fait une e´tude
de sensibilite´. Elle consiste a` simuler les tempe´ratures de brillance (TBs) de TMI a` l’aide d’un
mode`le de transfert radiatif et de les comparer avec les observations. Pour cela, nous avons utilise´
un domaine tri-dimensionnel de pre´cipitation reconstitue´ de´rive´ de l’orbite #9967 du cyclone
Bret, le 21 aouˆt 1999 a` 23 UTC (cf chapitre 2).
Dans la premie`re partie, nous de´crirons le mode`le de transfert radiatif choisi, largement uti-
lise´ par la communaute´ scientifique sans en faire le diagnostic. Nous expliciterons les proble`mes
que nous avons rencontre´s dans la simulation des TBs dus au cas d’e´tude de cyclone et lie´s essen-
tiellement au vent de surface. Puis, nous pre´senterons diffe´rentes lois de densite´ et distribution
de taille de particule (PSD) et de goutte d’eau (DSD) commune´ment utilise´es et leurs influences
dans la restitution de tempe´rature de brillance. Finalement, nous montrerons les re´sultats obte-
nus et ferons une e´tude comparative avec les observations.
B.1 Description ge´ne´rale du mode`le de transfert radiatif
Le mode`le de transfert utilise´ ici est de´rive´ de celui de´crit dans Kummerow and Weinman (1988)
et Kummerow (1993)). C’est un mode`le “plan paralle`le”, c’est a` dire qu’il permet de mode´liser
des atmosphe`res verticalement inhomoge`nes mais horizontalement homoge`nes. Il est base´ sur
la me´thode des ordonne´es discre`tes (Stamnes et al. 1988) qui permet de traiter toutes les at-
mosphe`res, y compris les plus diffusantes, avec un temps de calcul limite´. Les TBs e´mergeant
du sommet de l’atmosphe`re sont calcule´es a` l’aide d’une application re´pe´te´e d’une version
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plan paralle`le 1D utilisant la seconde approximation d’Eddington (Weinman and Davies 1978,
Stamnes et al. 1988). Le mode`le utilise´ ici est donc simple mais sa ge´ome´trie a e´te´ ame´liore´e : le
trajet montant est diffe´rent du trajet descendant et prend en compte l’inclinaison des faisceaux
a` travers le domaine. On obtient ainsi une simulation pseudo tri-dimensionnelle. Tous les trajets
sont suppose´s inde´pendants. Un diagramme d’antenne pour chaque fre´quence est approxime´ par
une fonction de poids de type gaussien convolue´e avec les radiances e´mergentes pour chaque
profil. Ces diagrammes d’antenne sont conformes a` ceux de Kummerow et al. (1998). Les TBs
simule´es seront ainsi a` la meˆme re´solution que l’observation. Ces TBs micro-ondes au-dessus des
oce´ans de´pendent des caracte´ristiques de la surface de la mer et des constituants atmosphe´riques.
B.2 Effets du vent de surface
Fig. B.1: Diffe´rentes lois de variation de l’e´missivite´ en fonction du vent de surface (m.s−1pour les canaux 10H
et 10V. Voir le texte pour les explications.
La contribution de la mer a` la tempe´rature de brillance de´pend de la tempe´rature physique
de la surface, de la constante die´lectrique de l’eau de mer, de l’e´tat de rugosite´ de la surface,
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c’est a` dire essentiellement du vent de surface, et des conditions atmosphe´riques par le biais du
rayonnement incident. Dans le domaine hyperfre´quence, les proprie´te´s die´lectriques de la surface
de la mer sont beaucoup moins variables que celles des terres e´merge´es. La source essentielle
de variabilite´ naturelle est due a` l’e´cume, elle-meˆme de´pendante du vent de surface. Dans cette
e´tude, la tempe´rature de surface de la mer se situe autour de 300 K et la salinite´ est fixe´e a` 35
ppm.
Nous utiliserons le mode`le classique de Klein and Swift (1977) pour la parame´trisation des
constantes die´lectiques.
Dans le cas des cyclones tropicaux, on observe des vents de surface pouvant atteindre 80
m.s−1. Le signal de tempe´rature de brillance lie´ aux pre´cipitations l’emporte sur les autres contri-
butions c’est a` dire celles de la surface et de l’atmosphe`re. Ceci est d’autant plus vrai que ces
pre´cipitations sont intenses. Toutefois, la sensibilite´ aux conditions de surface , qui de´croit avec
l’augmentation de la fre´quence, reste importante dans tous les cas pour 10 GHz. Sur le graphique
(B.1) figurent les e´missivite´s en fonction du vent pour le canal 10 GHz, polarisation H (horizon-
tale) et V (verticale) pour trois mode`les diffe´rents. Les re´sultats du mode`le d’e´missivite´ de surface
(Hollinger 1970), inte´grant une correction due aux effets d’e´cume de´veloppe´ par Strogryn (1967)
line´airement de´pendant des vents de surface, initialement inte´gre´ a` notre mode`le de transfert
radiatif sont repre´sente´s par les courbes bleues. Les courbes vertes correspondent aux re´sultats
du meˆme mode`le d’e´missivite´ mais avec une parame´trisation des effets d’e´cume diffe´rente. Les
courbes rouge (polarisation V) et noire (polarisation H) correspondent enfin aux re´sultats obte-
nus a` l’aide du mode`le de Wilheit (1979) de´rive´ d’une modification de la the´orie propose´e par
Cox and Munk (1955) utilise´ par Olson (1987) (avec une SST de 300.15◦K et une salinite´ de
36 ppt.). Ce mode`le inte`gre une correction due a` la formation d’e´cume a` la surface de la mer
de´duite des observations de Webster et al. (1976) et Shutko (1978).
Jusqu’a` 30 m.s−1, l’e´volution de l’e´missivite´ avec le vent de surface est quasiment identique.
Au-dessus, les re´sultats obtenus a` l’aide de notre mode`le initial deviennent critiques et ont
des re´percussions fortes sur les TBs simule´es a` 10 GHz. Il n’est pas adapte´ aux cas de vents
forts. Nous avons donc finalement imple´mente´ le second mode`le d’e´cume de la version de notre
algorithme qui donne des re´sultats proches de ceux utilise´s par Olson 1987.
On n’a aucune information sur le vent de surface avec les donne´es du PR. Pour minimiser
le biais introduit par un champ de vent uniforme arbitraire, on a ajuste´ le champ de vent dans
les pixels de pluie. La parame´trisation utilise´e ge´ne`re un vent fonction de la distance au centre
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du cyclone de distribution gaussienne. On a choisi, au vu de la position du mur de l’œil dans
le cas de Bret e´tudie´ ici, un rayon de vent maximum de 20 km. Le vent de surface augmente
rapidement jusqu’a` 20 km de rayon puis diminue. Enfin, on a fait l’hypothe`se d’un champ de
vent syme´trique circulaire qui n’est e´videmment pas tout a` fait re´aliste puisque Bret e´tait alors
plutoˆt asyme´trique. Au vu des re´sultats de tempe´ratures de brillance, nous verrons que le biais
introduit ainsi n’est pas critique. Afin de minimiser ce biais, une solution consisterait a` utiliser
le vent asyme´trique d’ordre 1 donne´ par EVTD a` partir des donne´es radars avions du 21 aouˆt
1999 entre 20 et 23 UTC afin d’ame´liorer le champ de vent. Il faudra bien suˆr tenir compte du
de´calage spatial et temporel.
B.3 DSD, PSD et loi de densite´
Une grande partie de l’extinction atmosphe´rique provient des hydrome´te´ores pre´sents dans
l’atmosphe`re sous forme nuageuse ou pre´cipitante, en phase liquide ou glace. Pour calculer ce
terme d’extinction volumique, on doit connaˆıtre les proprie´te´s e´lectromagne´tiques de chacune
des particules (indice de re´fraction) a` la fre´quence conside´re´e, leur taille, leur forme, ainsi que
leur distribution. Les coefficients d’extinction, de diffusion et d’absorption d’un ensemble de
particules sont de´finis par :
k =
∫
N(D)σ(D)dD (B.1)
avec N(D), la distribution de taille de la goutte d’eau ou de la particule de glace et σ(D), la
section efficace correspondante.
Ici, le mode`le nous permet seulement de conside´rer des formes sphe´riques pour les parti-
cules liquide et glace. La prise en compte de particules non sphe´riques peut introduire des
diffe´rences importantes (Wu and Weinman 1984, Evans and Vivekanandan 1990, Moreau 2000),
mais le temps de calcul associe´ (Waterman 1965) est 100 fois plus important que pour une par-
ticule sphe´rique (Mie 1908). Dans la suite de notre e´tude les particules seront donc conside´re´es
sphe´riques.
Si on utilise le formalisme propose´ dans la documentation du mode`le non-hydrostatique de
nuage (http: //www.aero.obs-mip.fr/mesonh/dir doc/), N(D) s’exprime :
N(D) = Ng(D) (B.2)
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MNH Ferrier
Type Snow Graupel Rain Snow Graupel Conv Strat
C 5 5.105 107 4.106 4.106 17.4.106 7.8.106
x 1 -0.5 -1 -1 -1 -1 -1
Tab. B.1: Coefficients utilise´s pour la relation (N) pour diffe´rentes parame´trisations. Notez que les diffe´rences
principales proviennent de la densite´ variable des particules dans le cas de la parame´trisation propose´e
par me´so-NH
avec
g(D) = λ exp(−λD) (B.3)
avec l’e´quation de base des PSD (particule size distribution)20, ou` :
N = Cλx =
∫ ∞
0
N(D)dD (B.4)
Finalement, on a :
N(D) = Cλx+1 exp(−λD) (B.5)
avec D est en [mm] et les coefficients C et x sont ceux de la table (B.1).
La relation masse-diame`tre est la relation de base tabule´e suivant Locatelli and Hobbs (1974) :
m(D) = aDb (B.6)
avec m en [g], D en [mm] et les coefficients a et b sont ceux de la table (B.2).
MNH Ferrier
Type Snow Graupel Rain Snow Graupel Rain
a 0.02 19.6 524. 52.4 209.4 524.
b 1.9 2.8 3. 3 3. 3.
Tab. B.2: Coefficients utilise´s pour la relation masse-diame`tre pour diffe´rentes parame´trisations. Notez que les
diffe´rences principales proviennent de la densite´ variable des particules dans le cas de la parame´trisation
propose´e par me´so-NH
20ATTENTION : suivant la fac¸on dont g(D) est de´fini, on a une PSD de type exponentielle qui ici s’exprime
avec N(D) = N0exp(−λD). C’est une forme ge´ne´ralise´e : si x = −1, N0 = C, sinon, N0 = Cλx+1
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Si nous supposons que la masse d’une particule de glace est e´gale a` sa masse fondue, la
densite´ d’une particule sphe´rique en fonction du diame`tre est donne´ par21 :
ρice(D) =
6a
pi
Db−3 < 0.91 (B.7)
et on comprend que la densite´ de la glace (pure) est la limite supe´rieure, ce qui implique un
diame`tre critique au-dessous duquel la densite´ devrait eˆtre toujours e´gale a` 0.91 103 kg.m−3.
Fig. B.2: Variation de la densite´ de glace moyenne´e (g.cm−3) en fonction du contenu en glace (g.m−3) pour
diffe´rentes parame´trisations.
Sur la figure (B.2), on a repre´sente´ les variations de la densite´ moyenne´es sur tous les
diame`tres en fonction du contenu en glace pour diffe´rentes parame´trisations. Dans le cas de la
parame´trisation de Ferrier (1994), on a bien une densite´ constante suivant le type de particule,
respectivement 0.9, 0.4 et 0.2 g.cm−3 pour la greˆle, la neige roule´e et la neige, alors que la
parame´trisation utilise´e par meso-NH pour la neige roule´e et la neige sont variables. Nous verrons
par la suite, les conse´quences de telles parame´trisations sur la simulation des TBs.
21Ceci induit que a = piρcste/6 et b = 3 dans l’e´quation B.6 si la densite´ ρcste est choisie constante
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Le p-ie`me moment de la distribution s’e´crit :
M(p) =
∫ ∞
0
Dpg(D)dD =
G(p)
λp
(B.8)
Toute quantite´ integre´e aura la forme ge´ne´rale :∫ ∞
0
γDδN(D)dD = γCλx−δG(δ) (B.9)
avec G tel que :
G(δ) =
Γ(ν + δ/α)
Γ(ν)
(B.10)
et le contenu en eau (WC) devient :
WC =
∫ ∞
0
m(D)N(D)dD = aCλx−bG(b) (B.11)
Avec B.4, B.8 et B.11, on obtient
λ =
[
WC
aCG(b)
] 1
x−b
(B.12)
.
Sur la figure (B.3), on a repre´sente´ la variation des PSD (a) et DSD (b) en fonction du
rayon pour un contenu en eau (glace ou liquide selon le cas) de 3 g.m−3 pour diffe´rentes
parame´trisations : Marshall and Palmer (1948), Ferrier (1994), Lafore et al. (1998) ainsi que
Testud et al. (2000) (Gamma).
La parame´trisation de Ferrier pour les PSD est proche de celle de Marshall-Palmer alors
que celle propose´e par me´so-NH est plus complexe avec une de´pendance de N0 ou C avec λ
pour la neige roule´e et la neige. Dans la suite, la parame´trisation dite de me´so-NH utilise donc
la PSD avec les coefficients indique´s dans la table (B.1) et repre´sente´ en vert clair et vert
fonce´ sur la figure (B.3 a). La densite´ des particules de glace est alors variable en fonction
du diame`tre. La parame´trisation de Ferrier reprend Marshall-Palmer avec un coefficient NO ou
C, constant, inde´pendant de λ et la densite´ des particules est inde´pendante de leur taille. La
DSD de la parame´trisation propose´e par me´so-NH est une exponentielle simple avec un N0 ou C
le´ge`rement supe´rieur a` Marshall-Palmer (cf tableau B.1). Pour Ferrier, une parame´trisation en
Gamma, identique a` celle propose´e par Testud et al. (2000) est utilise´e, avec une diffe´renciation
convectif/stratiforme (cf tableau B.1). Une exponentielle avec les N0 stratiforme et convectif a
e´te´ rajoute´e sur la figure comme re´fe´rence.
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Fig. B.3: Diffe´rentes distributions de taille de particule de glace (PSD) pour un contenu de 3 g.m−3. Nombre de
particules (N en [106m−4]) en fonction du rayon (mm).
B.4 Comparaisons des tempe´ratures de brillance
Nous ne re´pe´terons pas ici l’analyse des TBs (de´ja` pre´sente´e dans le chapitre 3).
Dans un premier temps, nous pre´sentons des coupes horizontales afin de faire les comparai-
sons. Dans le cas du 10 GHz, peu sensible a` la phase glace, l’utilisation d’une parame´trisation de
la densite´ de la glace n’influe pas sur le re´sultat. Sur la figure (B.4 a), nous avons repre´sente´ le
champ du 10 GHz, polarisation H observe´ par TMI le 21 aouˆt 1999, a` 23 UTC (orbite # 9967)
et sur la figure (B.4 b), le champ simule´ a` partir du domaine 3D reconstitue´ du PR. On a une
restitution globale en bon accord, avec des le´ge`res diffe´rences en terme d’intensite´ sur les bords
de la fauche´e dues a` l’utilisation de notre diagramme d’antenne (sur la partie Sud du cyclone
simule´, les tempe´rature plus chaudes sont dues a` la re´pe´tition du signal et nous n’en tenons
pas compte). La re´solution du 10 GHz est de 60 x 40 km environ, nous ne conside´rons donc
pas les zones comprises entre la bordure de la fauche´e et 40 km (soit 0.45◦ environ). En terme
d’intensite´, on observe une assez bonne corre´lation avec des contours de 220 K dans la re´gion
de plus forte e´mission. On observe une diffe´rence en terme de structure certainement induite
par notre vent de surface syme´trique. En effet, le cyclone est plus circulaire dans le cas de la
simulation que dans le cas de l’observation. Les gradients de l’Ouest vers l’Est sont assez bien
reproduits e´galement avec les tempe´ratures les plus froides au-dessus de la mer, environ 90 K
pour l’observation et 96 K pour la simulation, soit une diffe´rence de 5K. Les effets dus a` la coˆte
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semble assez bien restitue´s e´galement. Nous verrons plus en de´tail les diffe´rences sur des coupes
verticales le long du scan (115) repre´sente´ par les croix grises sur la (B.4 b).
Fig. B.4: Coupes horizontales a` 10 GHz des TBs observe´es (orbite # 9967) le 21 aouˆt 1999 et des TBs simule´es
a` partir de la restitution du PR.
Sur la figure (B.5) sont repre´sente´es les coupes horizontales du champ de TBs du canal 85
GHz, polarisation horizontale. Les figures (B.5 a), (B.5 b) et (B.5 c) repre´sentent respecti-
vement l’observation, les TBs simule´es en utilisant pour la parame´trisation de la densite´ de la
glace, celle de me´so-NH et celle de Ferrier. Premie`rement, on peut faire remarquer que le canal 85
GHz est assez bruite´. Il est clair que l’on a un meilleur accord dans le cas de la parame´trisation
de me´so-NH que dans celle de Ferrier. Cette dernie`re va en effet induire de tre`s fortes diffusions
dans les zones de fortes pre´cipitations glaces du mur de l’œil et des bandes convectives avec
des e´carts de tempe´rature de l’ordre de 20 K plus faibles que l’observation. Dans le cas de la
parame´trisation de me´so-NH, on a un meilleur accord avec une sous-estimation de la diffusion
dans les zones les plus convectives avec des e´carts d’environ 10 K.
Sur les diffe´rents panneaux de la figure (B.6), on a donc repre´sente´ des coupes le long
du scan 115 repre´sentant les TBs en fonction de la longitude pour l’observation et pour les
parame´trisations de me´so-NH et Ferrier. De meˆme que pour les coupes horizontales, nous n’in-
terpre´terons pas les graphiques en terme de structure du cyclone ou de re´solutions des canaux,
ce qui a e´te´ de´ja` fait dans le chapitre 2.
La figure (B.6 a) pre´sente les re´sultats du canal 10 H (GHz). On verifie bien que l’on a peu
de diffe´rence suivant les deux parame´trisations, rappelons le, le 10 GHz n’est pas sensible a` la
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phase glace. On observe un biais en air clair d’environ 10 K, les TBs sont surestime´es. Dans
l’øeil, on a une assez bonne cohe´rence, avec un le´ger de´calage de la simulation vers l’Ouest. On
a un surestimation du maximum de tempe´rature d’environ 5 K.
Les re´sultats du canal 19 sont pre´sente´s sur la figure (B.6 b). On observe maintenant
une diffe´rence suivant les parame´trisations de la densite´ de la glace utilise´e dans le cas de
fortes pre´cipitations. Il est clair que les signatures de diffusion obtenues dans le cas d’une pa-
rame´trisation de densite´ constant de type Ferrier n’est pas re´aliste. La parame´trisation de me´so-
NH induit un meilleur accord surtout dans la partie gauche du mur de l’œil. On observe toutefois
une diffe´rence de 10 K environ dans la partie droite du mur de l’œil.
Maintenant, passons a` la comparaisons du 37 GHz, figure (B.6 c). Dans le cas de la pa-
rame´trisation de Ferrier, on a une forte signature de diffusion a` -95.3◦ longitude environ (20 K
plus faible que l’observation), alors que dans le cas de me´so-NH, il semble que l’on n’ait pas
assez de diffusion. A -94.2 et -95.7, les re´sultats obtenus avec la parame´trisation de Ferrier sont
en meilleur accord que ceux obtenus avec celles de me´so-NH.
Finalement, la figure (B.6 d) pre´sente les re´sultats du canal 85 GHz, polarisation H. Il est
e´vident maintenant que la parame´trisation de Ferrier induit de trop fortes diffusion des particules
de glace. Par contre, la parame´trisation de me´so-NH n’est pas totalement satisfaisante. On a
effectivement une sous-estimation de la diffusion d’environ 40 K dans le mur de l’œil bien plus
que ne le laissait entrevoir les coupes horizontales.
La parame´trisation de Ferrier conduit donc a` sur-estimer fortement la diffusion par la glace
avec des signatures de diffusion a` 19 GHz qui n’ont pas lieu d’eˆtre. La parame´trisation de me´so-
NH est sans aucun doute plus re´aliste car fonde´e sur des observations (Locatelli and Hobbs 1974).
Elle tend a` montrer que nos profils sous-estiment le contenu en glace.
Dans le meˆme temps, l’hypothe`se de particules sphe´riques qui permet d’e´tablir la loi de
densite´ en fonction du diame`tre atteint sans doute rapidement ses limites pour des particules de
neige. Une parame´trisation de ρ(D) diffe´rente, de´rive´e de Locatelli and Hobbs (1974) pourrait
e´ventuellement eˆtre mise en place pour compenser cette hypothe`se et mieux repre´senter les
proprie´te´s die´lectriques des flocons en fonction de leur diame`tre.
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Fig. B.5: Coupes horizontales a` 10 GHz (polarisation (H) des TBs observe´es (orbite # 9967) le 21 aouˆt 1999 (a)
et des TBs simule´es a` partir de la restitution du PR. Les parame´trisations de la densite´ de la glace
utlise´es sont respectivement (b) me´so-NH et (c) Ferrier
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Fig. B.6: Superposition de coupes verticales le long des croix de coupes horizontales des figures des tempe´ratures
de brillance simule´es suivant et observe´es a` 10 GHz (a) et 19 GHz (b) le long d’un scan (115) de l’orbite
#9967.
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